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3
1 Einleitung
Die Ozeane werden, abgesehen von gezeitenerzeugenden Kr

aften, atmosph

arischen
Luftdruckschwankungen und geothermischen Energie

ussen, durch drei externe Ein-


usse angetrieben, die alle an der Phasengrenze Wasser - Luft angreifen:
 Windstress,
 Erw

armung und Abk

uhlung,
 Verdunstung und Niederschlag.
Die ozeanische Deckschicht ist nach oben durch die Phasengrenze Wasser - Luft und
nach unten durch eine stabil geschichtete Sprungschicht oder Land begrenzt. Sie wird
direkt durch die Prozesse an der Phasengrenze beeinusst und kommuniziert zwi-
schen diesen Prozessen und der Dynamik des inneren Ozeans. Somit setzt sie f

ur die
Dynamik des inneren Ozeans eine obere Randbedingung.
Um die Dynamik der Ozeane als Funktion externer Ein

usse zu modellieren, m

ussen
also die Prozesse in der Deckschicht besonders sorgf

altig beschrieben werden. Was
anschaulich erscheint, wurde z.B. von Blanke und Delecluse (1992) in einem
Modell des tropischen Atlantik bewiesen. In zwei Modell

aufen, die sich nur durch
das verwendete Deckschichtmodell unterschieden, zeigten sich bis in 200 Meter Tiefe
Unterschiede in den modellierten Dichteverteilungen und Str

omungsgeschwindigkei-
ten. Bei Sterl und Kattenberg (1994) zeigte sich in einem Modell des gesamten
Atlantik, dass fehlerhafte Deckschichtmodellierung sogar zu einem Verschwinden des
subpolaren Wirbels f

uhren kann.
Problematisch bei der Deckschichtmodellierung ist, dass die in der Deckschicht vor-
herrschenden Bewegungen turbulent sind. Die kleinen turbulenten Skalen k

onnen in
einem dreidimensionalen globalen Ozeanmodell wegen des hohen Rechenaufwandes
nicht aufgel

ost werden. Deshalb muss der Eekt der kleinskaligen (bis hin zu O(cm))
turbulenten Bewegungen auf aufgel

oste Skalen (O(km) horizontal, O(m) vertikal) pa-
rametrisiert werden.
Besonders wichtig ist die Parametrisierung des Eektes der Turbulenz auf die verti-
kale Vermischung, die meist mit diapyknischer gleichzusetzen ist.
In dieser Arbeit werden drei eindimensionale Deckschichtmodelle untersucht, die auf
unterschiedliche Weise mit diesem Problem der Parameterierung umgehen:
 Das Kraus-Turner Modell nach Kraus und Turner (1967),
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 das TKE-Modell nach Gaspar et al. (1990), das eine prognostische Gleichung
f

ur die turbulente kinetische Energie (TKE) beinhaltet und
 das 'K-Prole Parameterization' (KPP) Modell nach Large et al. (1994).
Hierzu werden Modelll

aufe mit idealisierten und realen Randbedingungen durch-
gef

uhrt.
Ziel dieser Arbeit ist eine Beschreibung der systematischen Unterschiede zwischen
den drei Modellen sowie deren Abh

anigkeit von der vertikalen Au

osung. Letzteres
ist insofern von Bedeutung, da OGCMs (Ocean General Circulation Models) in der
Regel auf nicht

aquidistanten Gittern rechnen um Prozesse in der Deckschicht besser
aufzul

osen.
Im folgenden Kapitel werden die drei verwendeten Modelle beschrieben, im dritten
werden die Modelle mit Beobachtungen im Pazik verglichen, Modellparameter op-
timiert und die Sensitivit

at der Modelle gegen

uber

Anderungen der Au

osung, des
Coriolis-Parameters und der Parametrisierung der Absorption von solarer Einstrah-
lung untersucht.
Das vierte Kapitel dient mit seinen Experimenten mit idealisierten und einfachen
Randbedingungen einem tieferem Verst

andnis sowie der Forschung nach den Ursa-
chen der im zweiten Kapitel entdeckten Unterschiede zwischen den Modellen.
In Kapitel f

unf werden Modelll

aufe des TKE-Modells mit Beobachtungen in einem
kleinen Tank verglichen. Ziel dieses Kapitels ist es zu zeigen, dass die im dritten Ka-
pitel optimierten Parameter, die sich wesentlich von Literaturwerten unterscheiden,
im Falle destabilisierenden Antriebes zu deutlich realistischeren Ergebnissen f

uhren.
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In diesem Kapitel werden die drei verwendeten Deckschichtmodelle vorgestellt.
Nach Erl

auterung einiger Grundlagen von eindimensionalen Deckschichtmodellen
werden modellrelevante Gleichungen hergeleitet.
2.1 Grundlegendes

uber eindimensionale Deckschicht-
modelle
Das hydrodynamische, dreidimensionale, Boussinesq-approximierte adiabatische
Gleichungssystem beschreibt Bewegungen auf Skalen bis unterhalb von 1mm und ist
deshalb zur Modellierung von Turbulenz wohlgeeignet. Technisch ist es jedoch wegen
des Rechenaufwandes nicht m

oglich, in einem dreidimensionalen globalen Ozeanmo-
dell alle Skalen aufzul

osen. Zur L

osung dieses Problems behilft man sich mit der
Reynolds-Mittelung. Die Divergenzen der jeweiligen Reynolds-Transporte bein-
halten dann der Einuss der nicht aufgel

osten Bewegungen auf r

aumlich und zeitlich
gemittelte (aufgel

oste) Gr

oen.
In dieser Arbeit werden eindimensionale Modelle verwendet, die sich darauf be-
schr

anken, vertikale Vermischungsprozesse zu modellieren. Vertikale Vermischungs-
prozesse sind mit besonderer Sorgfalt zu modellieren, da in groen Teilen des Ozeans
sowohl vertikale Austauschprozesse zwischen Ozean und Atmosph

are als auch vertika-
le Vermischung innerhalb der Wassers

aule den lokalen Zustand des Ozeans eektiver
beeinussen als horizontale Austauschprozesse. Dies ist darauf zur

uckzuf

uhren, dass
vertikale Vermischung aufgrund groer vertikaler Dichtegradienten meist mit diapy-
knischer Vermischung gleichzusetzen, wohingegen horizontale Vermischung meist iso-
pyknisch ist. Da Dichtefeld und Impuls in der Impulserhaltung miteinander verkn

upft
sind, ist klar, dass die diapyknische Vermischung erheblich gr

oeren Einuss auf die
Dynamik nimmt.
Formal ist die Reduktion auf eine r

aumliche Dimension die Folge der vorausgesetzten
horizontalen Homogenit

at aller

uber ein passendes Raum-Zeit Intervall gemittelten
Feldgr

oen (  ). Aus der horizontalen Homogenit

at
@
@x
i
(  ) = 0; i = 1; 2 (2.1)
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folgt

uber die Kontinuit

atsgleichung f

ur den vertikalen Gradienten der mittleren Ver-
tikalgeschwindigkeit W zudem
@W
@z
= 0 (2.2)
und daher mit entsprechenden Randbedingungen W = 0.
Dies bedeutet, da s

amtliche vertikalen Transportprozesse

uber die Vermischung von-
statten gehen m

ussen, da es vertikale Advektion nicht gibt, was jedoch nach Send
und Marshall (1995) eine realistische Modellierung von Konvektion nicht aus-
schliet. Sie argumentieren, dass eine mittlere Vertikalgeschwindigkeit den oberen
Teil der Wassers

aule dehnen und den Unteren stauchen w

urde, was

uber die lineare
Vorticity-Balance
@
@t
= f
@w
@z
mit einer unrealistischen Zirkulation um das Konvekti-
onsregime herum verkn

upft w

are.
Vernachl

assigt man den Einu von

Anderungen des Salzgehaltes auf die Dichte und
setzt horizontale Homogenit

at voraus, dann gilt f

ur die boussinesq-approximierten
reynoldsgemittelten Bewegungsgleichungen:
@U
@t
=
@
@z
h
 w
0
u
0
i
+ fV (2.3)
@V
@t
=
@
@z
h
 w
0
v
0
i
+ fU (2.4)
@T
@t
=
@
@z
h
 w
0
T
0
i
+
F
sol

0
c
p
@I (z)
@z
: (2.5)
F
sol
ist die solare Einstrahlung, die in den Ozean eindringt, und I (z) ist der Anteil
von F
sol
, der bis in die Tiefe z vordringt.
Die in dieser Arbeit verwendeten Modellversionen gehen der Einfachheit halber von
einer linearen Zustandsgleichung der Form
 = 
0
+  (T   T
0
) (2.6)
aus, was jedoch keine prinzipielle Einschr

ankung zur Folge hat. Das Gleichungssystem
(2.3)-(2.5) ist aufgrund fehlender Ausdr

ucke f

ur die Divergenzen der Reynolds-
Transporte nicht geschlossen. Der Unterschied zwischen verschiedenen eindimensio-
nalen Deckschichtmodellen besteht in der Art und Weise, wie sie mit diesem Schlie-
ungsproblem umgehen:
Das in dieser Arbeit verwendete TKE-Modell nach Gaspar et al. (1990) parame-
trisiert die vertikalen Reynolds-Transporte analog zur molekularen Reibung bzw.
Diusion mit einem down-gradient Ansatz. Die Diusionskoezienten sind jedoch
nicht konstant, sondern abh

angig von der L

angenskala der turbulenten Wirbel und
von der Turbulenten Kinetischen Energie (TKE), f

ur welche eine prognostische Glei-
chung gel

ost wird.
Das KPP (K-Prole-Parameterization)-Modell nach Large et al. (1994) parame-
trisiert den Reynolds-Transport von Impuls ebenfalls mit einem down-gradient-
Ansatz. Die Parametrisierung f

ur den Reynolds-Transport von W

arme enth

alt zu-
dem noch einen 'nichtlokalen' Term, der auch counter-gradient-Transporte zul

asst.
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Die Prole der Diusionskoezienten werden diagnostisch in Abh

angigkeit von den
Randbedingungen an der Ober

ache und der Deckschichttiefe bestimmt. Diese Zu-
ordnung basiert auf Beobachtungen in der atmosph

arischen Grenzschicht und in der
ozeanischen Deckschicht sowie auf Ergebnissen aus Tankexperimenten und Modell-
rechnungen in denen ein Groteil der turbulenten Skalen aufgel

ost wurden.
Das Kraus-Turner Modell nach Kraus und Turner (1967) geht a priori von einer
homogenen vollst

andig durchmischten Deckschicht aus. Die wichtigste prognostische
Variable ist hier die Tiefe der Deckschicht. Diese wird mit Hilfe einer vereinfachten

uber die Deckschicht integrierten Balance der turbulenten kinetischen Energie (TKE)
sowie der ebenfalls vertikal integrierten Erhaltungsgleichung f

ur Temperatur berech-
net.
Die Diskretisierung ist in den drei verwendeten Modellversionen identisch. Diskre-
tisiert werden nite Volumina. Jedes dieser diskreten Wasserpakete ist homogen.
Eigenschaften wie Temperatur T und horizontale Geschwindigkeit U
H
sind, wie
Abbildung (2.1) zu entnehmen ist, inmitten der diskreten Wasserpakete deniert.
Difussionskoezienten von Temperatur (K
H
) und Impuls (K
m
), turbulente kineti-
Tk
Tk+1
KH
k
KT−Modell
Ti
ef
e
Tk, UH
k
Tk+1, UH
k+1
KH
k
, K
m
k
, Nk, lk, TKEk
TKE−Modell
Tk, UH
k
Tk+1, UH
k+1
KH
k
, K
m
k
, Nk
KPP−Modell
Abbildung 2.1: Skizze der Diskretisierungen
sche Energie (TKE), L

angenskalen (l) sowie die Brunt-V

ais

al

a-Frequenz hingegen
auf den Berandungen der Wasserpakete.
2.2 Herleitung der modellrelevanten Gleichungen des
Kraus-Turner Modells
Das in dieser Arbeit verwendete Kraus Turner Modell basiert auf den Arbeiten von
Kraus und Turner (1967) und Niiler und Kraus (1977). Ausgangsgleichungen
f

ur dieses Modell sind die Gleichung f

ur turbulente kinetische Energie (TKE), die sich
aus der Impulserhaltung herleiten l

asst
@e
@t
|{z}
a
=
@
@z
0
@
w
0
 
p
0

0
+ e
!
1
A
| {z }
b
 
 
@U
@z
!
 u
0
w
0
| {z }
c
+w
0
b
0
|{z}
d
  
|{z}
e
; (2.7)
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mit der TKE e =
1
2

u
02
+ v
02
+ w
02

, dem uktuierendem Anteil des Auftriebes
b
0
=  g

0

0
, der Dissipation von TKE  und die Erhaltungsgleichung f

ur Temperatur
@T
@t
=
F
sol

0
c
p
@I (z)
@z
 
@T
0
w
0
@z
 
@
@z
"
K
H
@T
@z
#
; (2.8)
mit der solaren Einstrahlung F
sol
. I (z) ist der Anteil von F
sol
, der bis in die Tiefe z
vordringt. In allgemeiner Form l

asst sich I (z) mit
I (z) =
NI
X
i=1
r
i
exp
 
 
z

i
!
(2.9)
parametrisieren. In Gleichung (2.9) wird das solare Spektrum in NI Frequenzb

ander
aufgeteilt, von denen jedes den Anteil r
i
der gesamten Einstrahlung enth

alt. 
i
sind die
Kehrwerte der Band-Absorptionskoezienten. Nach Paulson und Simpson (1977)
ist NI = 2 f

ur die meisten physikalischen Modelle ausreichend. In derselben Arbeit
werden auch Parameters

atze r
1
; r
2
; 
1
; 
2
empirisch mit verschiedenen water types
nach Jerlov (1976) verkn

upft.
Der Diusionsterm in Gleichung (2.8) ist auf Grund der a priori Annahme einer
homogenen Deckschicht nur unterhalb der der Unterkante der Deckschicht relevant.
Er steht nicht zwingenderweise f

ur molekulare Diusion, sondern auch f

ur eine z.B.
durch interne Wellen bedingte Hintergrunddiusion.
Die Terme in Gleichung (2.7) haben folgende Bedeutung:
a: lokal zeitliche

Anderung der turbulenten kinetischen Energie
b: Divergenz der turbulenten Fl

usse von TKE
c: Produktion von TKE aus vertikaler Scherung mittlerer Horizontalgeschwindigkei-
ten (Kelvin-Helmholtz- Instabilit

at)
d:

Anderung der TKE durch

Ubergang in potentielle Energie (z.B. ist das Einmischen
von dichterem Wasser an der Unterkante der Deckschicht in die durchmischte
Schicht mit einer Verlagerung des Schwerpunktes nach oben und somit mit einer
Erh

ohung der potentiellen Energie verkn

upft.)
e: molekulare Dissipation von TKE.
Geht man a priori davon aus, dass es eine turbulente vollst

andig durchmischte Deck-
schicht gibt, dann konnen die Gleichungen (2.7) und (2.8) vertikal

uber die gesamte
Deckschicht integriert werden. Aus Gleichung (2.8) folgt dann:
h
@T
m
@t
= T
0
w
0
( h)  T
0
w
0
(0) +
F
sol

0
c
p
[1  I ( h)] K
H
@T
@z
( h) ; (2.10)
mit der Deckschichttemperatur T
m
und der Deckschichttiefe h.
F

ur den nichtsolaren Fluss von W

arme durch die Oberf

ache gilt:
 T
0
w
0
(0) =
F
nsol

0
c
p
; (2.11)
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wobei F
nsol
die Summe aus der Netto infraroten Strahlung, dem latenten und sensiblen
W

armeuss ist. F

ur den turbulenten Transport einer Gr

osse a an der Unterseite der
Deckschicht gilt allgemein:
 a
0
w
0
( h) = w
e
a: (2.12)
Die entrainment Geschwindigkeit w
e
ist deniert als die Geschwindigkeit, mit der sich
die Deckschicht vertieft:
w
e
=
@h
@t
;
@h
@t
> 0 (2.13)
w
e
= 0;
@h
@t
 0 (2.14)
a ist der Sprung der Gr

oe a an der Unterkante der Deckschicht. Gleichung (2.12)
beschreibt somit den turbulenten Fluss der Gr

oe a in die Deckschicht hinein, der
mit einer Vertiefung der Deckschicht verkn

upft ist.
Mit Gleichung (2.12) ergibt sich f

ur den turbulenten W

armetransport an der Unter-
kante der Deckschicht T
0
w
0
(0) in Gleichung (2.10):
 w
0
T
0
( h) = w
e
T: (2.15)
Mit Hilfe der

uber die Deckschicht integrierten TKE-Gleichung (2.7) l

asst sich das
System schlieen:
Unter der Voraussetzung eines station

aren Gleichgewichtszustandes folgt aus Glei-
chung (2.7)
0 =
 
e +
p
0

0
!
w
0
( h)
| {z }
a
 
 
e+
p
0

0
!
w
0
(0)
| {z }
b
 
Z
0
 h
u
0
w
0

@U
@z
dz
| {z }
c
+
Z
0
 h
b
0
w
0
dz
| {z }
d
 
Z
0
 h
dz
| {z }
e
:
(2.16)
F

ur die einzelnen Terme in der vertikal

uber die Deckschicht integrierten TKE Glei-
chung (2.16) werden folgende Ans

atze gemacht:
a: Der Austausch von TKE zwischen Deckschicht und dem Inneren des Ozeans wird
vernachl

assigt.
b: Der Fluss von TKE und Fluktuationen des Druckes durch die Oberf

ache wird
haupts

achlich durch brechende Oberf

achenwellen verursacht. Nach Kraus und
Turner (1967) wird er durch m
2
u
3
?
hinreichend beschrieben, wobei u
?
=
r
j~ j

0
die Reibungsgeschwindigkeit in Wasser und j~ j der Betrag des Windstress ist.
Nach Messungen von Terray et al. (1996) im Ontariosee ist m
2
nicht wie
in der in dieser Arbeit verwendeten Modellversion konstant, sondern abh

angig
vom Alter der Ober

achenwellen.
c: Der Eintrag von TKE durch Stromscherung (Kelvin- Helmholtz Instabilit

at) wird
ebenfalls als proportional zur dritten Potenz der Reibungsgeschwindigkeit ange-
setzt (m
3
u
3
?
). Dass dieser Eintrag lediglich Funktion des Windstress ist, macht
insofern Sinn, als dass ober

achennahe Str

omungen und damit auch vertikale
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Gradienten von Horizontalgeschwindigkeiten in der Deckschicht haupts

achlich
windgetrieben sind.
d: F

ur TKE, die durch 'Hochmischen' von schwerem Wasser an der Unterkante der
Deckschicht in potentielle Energie umgewandelt wird, ergibt sich mit Gleichung
(2.12):  0:5hbw
e
. (Herleitung z.B. in Kim (1976)).
In dieser Modellversion wird davon ausgegangen, dass der durch eine Desta-
bilisierung der Wassers

aule in der Deckschicht (z.B. durch Abk

uhlung an der
Ober

ache) erzeugte Anteil an der TKE-Produktion, vollst

andig dissipiert wird.
Die Parametrisierung der Konvektion ist somit als non-penetrative zu bezeich-
nen. Konvektion wird in dieser Modellversion durch convective adjustment si-
muliert. (Die Wassers

aule wird in jedem Zeitschritt auf Instabilit

at untersucht.
Liegt Instabilit

at vor, wird vor Aufruf des eigentlichen KT-Modells soweit ho-
mogenisiert, bis die Wassers

aule wieder stabil bzw. neutral geschichtet ist. Diese
Reihenfolge stellt wie zum Beispiel bei B

oning und Herrmann (1994) be-
schrieben ist, sicher, dass das eigentliche KT-Modell lediglich den windbeding-
ten Anteil der Vermischung berechnet.) Hierbei wird, wie sich aus Tankexperi-
menten ergeben hat, etwa 10 % der durch Destabilisierung eingetragenen TKE
vernachl

assigt.
e: Die

uber die Deckschicht integrierte molekulare Dissipation wird in integralen
Deckschichtmodellen meist als Anteil der TKE-Eintr

age angesetzt. In der in
dieser Arbeit verwendeten Modellversion ist die

uber die Deckschicht inte-
grierte Dissipation nach Wells (1979) parametrisiert. Der Anteil des gesam-
ten TKE-Eintrages (m
1
+ m
2
)u
3
?
der in der Deckschicht dissipiert wird ist
demnach abh

angig vom Eintrag und von der Deckschichttiefe und betr

agt:
(m
2
+m
3
) u
3
?
  (m
2
+m
3
)u
3
?
e
 h=H
0
. Wobei hier im Unterschied zu Wells
(1979) H
0
nicht die Ekman L

angenskala u
?
=f , mit dem Coriolisparameter f ,
sondern eine konstante L

angenskala ist.
Nach Terray et al. (1996) ist der exponentielle Verlauf der Dissipation nicht
zutreend. Nach Messungen im Ontariosee ist davon auszugehen, dass die Dis-
sipation in der N

ahe der Ober

ache konstant ist und in gr

oerer Tiefe mit z
 2
abf

allt.
Die modellrelevanten Gleichungen f

ur Prozesse in der Deckschicht sind somit:
Die stark vereinfachte

uber die Deckschicht integrierte TKE-Gleichung
0 = m  u
3
?
e
 
h
H
0
  0:5hbw
e
(2.17)
mit m = m
2
+m
3
, die zur Berechnung der Deckschichtttiefe h dient, sowie die

uber
die Deckschicht integrierte Erhaltungsgleichung f

ur Temperatur
h
@T
m
@t
=  w
e
T +
F
nsol

0
c
p
+
F
sol

0
c
p
[1  I ( h)] K
H
@T
@z
( h) (2.18)
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Unterhalb der Deckschicht gilt:
@T
@t
=
F
sol

0
c
p
@I (z)
@z
+
@
@z
"
K
H
@T
@z
#
(2.19)
Das Kraus-Turner Modell hat somit drei 'freie' Parameter:
 Den Diusionskoezienten f

ur Temperatur K
H
, der den Eekt von internen
Wellen auf die Vermischung im Inneren des Ozeans und an der Unterkante der
Deckschicht parametrisiert,
 die L

angenskala H
0
, die die Abbh

angigkeit des integralen Eektes der Dissipa-
tion von der Deckschichttiefe entscheidend mit bestimmt
 und den Parameter m, der die Eektivit

at des Windeintrages von TKE steuert.
2.3 Herleitung der modellrelevanten Gleichungen des
TKE Modells nach Gaspar et al. (1990)
Die in diesem Kapitel hergeleiteten Gleichungen gelten f

ur die gesamte Wassers

aule.
F

ur die Deckschicht werden keine gesonderten a priori Annahmen gemacht.
Ausgehend von den Gleichungen (2.3)-(2.5) mit den Ober

achen

ussen
T
0
w
0
(0) =  
F
nsol

0
c
p
(2.20)
u
H
0
w
0
(0) =  


0
; (2.21)
mit dem Austauschansatz
 T
0
w
0
= K
H
@T
@z
(2.22)
 u
H
0
w
0
= K
m
@U
H
@z
; (2.23)
mit der Prandtl-Zahl P
rt
=
K
m
K
H
und der Abh

angigkeit der Prandtl-Zahl von der
Richardson-Zahl R
i
=
N
2
(U=L)
2
nach Abbildung (2.2) fehlt zur Schlieung des Pro-
blems nur noch ein Ausdruck f

ur K
m
.
Der Diusionskoezient K
m
ist nicht konstant, sondern wird als Produkt einer
L

angenskala l
k
mit einer turbulenten Geschwindigkeitsskala verstanden. Die turbu-
lente Geschwindigkeitskala ergibt sich aus der Wurzel der TKE e. Es gilt:
K
m
= c
k
l
k
p
e: (2.24)
mit c
k
= konst. Die L

angenskala l
k
ist in der in dieser Arbeit verwendeten Modell-
version analog zu Gaspar et al. (1990) eine Funktion der TKE und der Stabilit

at
12
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Abbildung 2.2: Abh

angigkeit der Prandtl-Zahl Prt von der Richardson-Zahl Ri.
der Schichtung bzw. der Brunt-V

ais

al

a-Frequenz N =
h
( g=
0
)
@
@z
i
1=2
. Es gilt im
Falle stabiler Schichtung:
l
k
=
p
2e
N
: (2.25)
l
k
kann nicht gr

oer als der Abstand zur Ober

ache bzw. zur Unterkante der Deck-
schicht sein, da turbulente Wirbel weder die Ober

ache noch die Pyknokline durch-
queren k

onnen. Diese geometrische Begrenzung gilt auch im Falle instabiler Schich-
tung.
Nach Gleichung (2.25) ist l
k
die Distanz zum Ausgangszustand die ein Wasserpa-
ket nach vollst

andiger Umwandlung seiner TKE in potentielle Energie erreicht h

atte.
(Vorausgesetzt

Anderungen von N auf Skalen in der Gr

oenordnung von l
k
sind ver-
nachl

assigbar.)
Mit den Gleichungen (2.24) und (2.25) folgt f

ur den Diusionskoezienten f

ur Impuls:
K
m
= c
k
p
2
e
N
: (2.26)
F

ur die TKE e wird die prognostische Gleichung (2.7) gel

ost. Im Unterschied
zum Kraus-Turner Modell wird die lokalzeitliche Entwicklung der TKE nicht
vernachl

assigt. Hierdurch werden die Diusionskoezienten, die den Einuss der
Turbulenz beschreiben sollen, abh

angig von der zeitlichen Entwicklung der Turbulenz
in der Vergangenheit.
Das ist ein entscheidender konzeptioneller Unterschied zu den diagnostischen
Ans

atzen des KT und KPP-Modells. Nach Mailhot und Benoit (1982) ist ein
prognostischer Ansatz vorzuziehen, da es f

ur den diagnostischen keine schl

ussige
theoretische Rechtfertigung gibt.
F

ur die Terme auf der rechten Seite von Gleichung (2.7) werden folgende Annahmen
gemacht:
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 Der vertikale Fluss von TKE aufgrund von turbulentem Transport von TKE
und Fluktuationen des Druckes wird mit einem down-gradient Ansatz (z.B. bei
Tennekes und Lumley (1972) beschrieben) parametrisiert:
 
 
e
0
w
0
+
p
0
w
0

0
!
= K
e
@e
@z
; (2.27)
mit K
e
= a K
m
und a = konstant. Es gibt keine physikalische Begr

undung f

ur
einen Unterschied zwischem dem Diusionskoezienten f

ur Impuls und TKE.
In Kapitel (3.2.1) zeigt sich jedoch, dass es g

unstig sein kann, von einem a > 1
auszugehen.
F

ur den windbedingten Eintrag von TKE an der Ober

ache gilt in der in dieser
Arbeit verwendeten Modellversion analog zur Parametrisierung im KT-Modell

e
0
w
0
+
p
0
w
0

0

(0) = m
2
 u
?
3
, mit der Konstanten m
2
.
 F

ur die Dissipation gilt nach Kolmogorov (1942)
 = c

e
3
2
=l

; (2.28)
mit c

= konst. Zudem wird angenommen, dass die L

angenskalen der Vermi-
schung (l
k
) und Dissipation (l

) identisch sind.
 F

ur die TKE-Produktion aufgrund von Kelvin-Helmholtz- Instabilit

aten er-
gibt sich mit dem Austauschansatz aus Gleichung (2.23)
 u
H
0
w
0

@U
H
@z
= K
m
@U
H
@z

@U
H
@z
: (2.29)
 Die Umwandlung von TKE in potentielle Energie bzw. der Auftriebsuss wird
ebenfalls mit einem down-gradient Ansatz als Funktion mittlerer Gr

oen para-
metrisiert:
b
0
w
0
=  K
b
@B
@z
; (2.30)
mit K
b
= K
H
= K
m
=P
rt
und
@B
@z
= N
2
.
Die modellrelevanten Gleichungen sind somit:
@T
@t
=
F
sol

0
c
p
@I (z)
@z
+
@
@z
"
p
2
c
k
e
P
rt
N
@T
@z
#
(2.31)
@U
H
@t
=  fk U
H
 
@
@z
"
p
2c
k
e
N
@U
H
@z
#
(2.32)
@e
@t
=
@
@z
"
a  c
k
p
2
e
N
@e
@z
#
+ c
k
p
2
e
N
@U
H
@z

U
H
@z
  c
k
p
2
e
P
rt
N   c

e
3=2
=

p
2e=N

(2.33)
Demnach hat das TKE-Modell nach Gaspar et al. (1990) vier 'freie' Parameter:
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 Die Konstante c
k
aus K
m
= c
k
l
k
p
e,
 die Konstante c

aus dem Ansatz f

ur Dissipation von Kolmogorov,
 den konstanten Faktor m
2
, der den windbedingten Eintrag von TKE an der
Ober

ache mit dem Windstress verkn

upft
 und die Konstante a, die das Verh

altnis der Diusionskoezienten von Impuls
und TKE bestimmt.
Ein weiterer kommt durch die Einf

uhrung eines Minimums f

ur die TKE hinzu. Hier-
durch ergibt sich selbst in Gebieten, in denen die TKE nach Gleichung (2.33) ver-
schwindet, ein Diusionskoezient ungleich null, der proportional zu
1
N
ist, denn es
gilt
K
m
= c
k
p
2e
min
N
p
e
min
/
1
N
: (2.34)
Die G

ultigkeit der Beziehung (2.34) ist noch umstritten. Beobachtungen von Gar-
gett (1984) legen eine Proportionalit

at der Vermischung durch interne Wellen zu
1
N
nahe, wohingegen Gregg (1989) schlussfolgert, dass K

/
1
N
keine gute N

aherung
ist.
2.4 Herleitung der modellrelevanten Gleichungen des
KPP-Modells nach Large et al. (1994)
Ausgangsgleichungen sind hier analog zum TKE-Modell Gleichungen (2.3)-(2.5). F

ur
die Ober

achen

usse gelten ebenfalls Gleichung (2.20) und Gleichung (2.21). Der
Austauschansatz f

ur Impuls ist mit Gleichung (2.23) identisch, der f

ur Temperatur
unterscheidet sich um den 'nichtlokalen' Term 
H
:
T
0
w
0
=  K
H
 
@T
@z
  
H
!
: (2.35)
K
m
und K
H
sind nicht direkt

uber eine vorgegebene Prandtl-Zahl miteinander
verkn

upft, so dass zur Schlieung des Problems Ausdr

ucke f

ur:
 den Diusionskoezienten f

ur Impuls K
m
;
 den Diusionskoezienten f

ur Temperatur K
H
 und den nichtlokalen Transportterm f

ur Temperatur 
H
ben

otigt werden.
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2.4.1 Der Diusionskoezient f

ur Impuls
Analog zum TKE-Modell wird auch hier der Diusionkoezient als das Produkt einer
L

angenskala h mit einer turbulenten Geschwindigkeitsskala w
m
verstanden. Hinzu
kommt im Unterschied zum TKE-Modell keine Proportionalit

atskonstante, sondern
eine dimensionslose Formfunktion G. Es gilt:
K
m
() = hw
m
()G () ; (2.36)
wobei h gleich der Deckschichttiefe und  =
z
h
eine dimensionslose vertikale Koor-
dinate ist.  ist ein Ma f

ur die relative H

ohe in der Deckschicht und variiert von
0 (Ober

ache) bis 1 (Deckschichttiefe). Die Formfunktion ist nach O'Brien (1970)
ein kubisches Polynom. Es gilt also: G () = a
0
+ a
1
 + a
2

2
+ a
3

3
.
Die turbulente Geschwindigkeitsskala
In der N

ahe der Ober

ache wird nach Monin-Obukhov die Turbulenz allein durch
den Abstand zur Ober

ache und durch den Antrieb bestimmt. Zwei fundamentale
Gr

oen lassen sich bilden:
Die 'Reibungsgeschwindigkeit' u
?
und die Monin-Obukhov L

angenskala L. Es gilt:
u
?
=
q
j~
0
j=
0
(2.37)
L =

0
u
3
?
gw
0

0
(0)
; (2.38)
mit der von K

arm

an-Konstante  = 0:4. Mit konstantem Salzgehalt und linearer
Zustandsgleichung ergibt sich:
L =

0
u
3
?
 gw
0
T
0
(0)
: (2.39)
Solange man in der N

ahe der Ober

ache bleibt und die Ober

achen

usse bestim-
mend bleiben, k

onnen mit Hilfe einer Dimensionsanalyse dimensionslose Prole  als
universelle Funktionen des Stabiblit

atsparameters  =
z
L
deniert werden:
 () =
z
u
?
@
@z
jV j: (2.40)
Ersetzt man in Gleichung (2.40) den vertikalen Gradienten mit Hilfe des Austauschan-
satzes f

ur Impuls (Gleichung (2.23)) und anschlieend K
m
mit Gleichung (2.40), dann
folgt mit der N

aherung G () = a
1
 + a
2

2
w
m
() (a
1
+ a
2
) =
"
u
?

m
()
# 
w
0
ju
0
j ()
w
0
ju
0
j (0)
!
: (2.41)
(Obige N

aherung ist zul

assig, da wie sich in Abschnitt 'Die Koezienten der Form-
funktion f

ur Impuls und Temperatur' ergeben wird a
0
= 0 ist und in der N

ahe der
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Ober

ache die Formfunktion haupts

achlich durch den linearen und quadratischen
Term bestimmt wird.) Aus Dimensionsgr

unden entspricht der Term in den eckigen
Klammern der turbulenten Skala der Geschwindigkeit w
m
. Nach Troen und Mahrt
(1986) gilt Gleichung (2.41) f

ur die gesamte mit stabilisierendem Antrieb getriebene
Deckschicht, bei destabilisierendem Antrieb bleibt die turbulente Skala der Geschwin-
digkeit konstant auf ihrem  =  Wert, wobei  = 0:1. Das ist nach Large et al.
(1994) notwendig, um die Skala der turbulenten Geschwindigkeit in gr

oeren Tiefen
auf realistische Werte zu begrenzen. F

ur die turbulente Skala der Geschwindigkeit gilt
somit bei destabilisierendem Antrieb unterhalb von :
w
m
() =
u
?

m


h
L

;  <  < 1;  < 0: (2.42)
Sonst gilt:
w
m
() =
u
?

m


h
L

: (2.43)
Das dimensionslose Flussprol f

ur Impuls
In diesem Abschnitt wird davon ausgegangen, dass sich die dimensionslosen
Flussprole der Atmosph

are auf den Ozean

ubertragen lassen.
F

ur das dimensionslose Flussprol 
m
() gilt bei stabilisierendem und neutralem
Antrieb nach Troen und Mahrt (1986) die empirische Relation

m
= 1 + 5;   0: (2.44)
F

ur schwach destabiliserenden Antrieb hat nach Panofsky und Dutton (1984)

m
() die Businger-Dyer-Form. Die Koezienten sind aus Daten von H

ogstr

om
(1988) ermittelt. Es gilt:

m
= (1  16)
 
1
4
;  0:2   < 0: (2.45)
F

ur stark destabilisierenden Antrieb gilt nach Daten von Carl et al. (1973):

m
() = (1:26  8:38)
 
1
3
;  <  0:2: (2.46)
Die Denition der Deckschichttiefe
Die Deckschichttiefe ist

uber eine Bulk -Richardson-Zahl Ri
b
Ri
b
(z) =
(B
r
  B (z)) z
jV
r
  V (z) j
2
+ V
2
t
(z)
(2.47)
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deniert. B
r
und V
r
sind Mittel

uber die Ober

achenschicht 0 <  < . V
t
(z)
entspricht der nicht aufgel

osten Scherung von turbulenter Geschwindigkeit und wird
durch
V
t
(z)
2
=
C
Ri
cr
Nw
s
z; (2.48)
mit den Konstanten C und Ri
cr
parametrisiert. Die Deckschichttiefe h ist der kleinste
Wert von z bei dem Ri
b
(z) gleich dem kritischen Wert Ri
cr
= 0:3 ist.
Bei Konvektion ohne mittlere Stromscherung kommt der Parametrisierung der
nichtaufgel

osten Stromscherung besondere Bedeutung zu. Nach Large et al. (1994)
soll die Konstante C in Gleichung (2.48) so gew

ahlt werden, dass das Modell im Fal-
le reiner Konvektion dem empirischen Gesetz (Deardorff et al. (1969)) folgt,
wonach das Verh

altnis des Ober

achenauftriebsusses zum entrainment unabh

angig
von der Schichtung der Pyknokline und dem W

armeverlust an der Ober

ache -0.2
betr

agt.
Die Koezienten der Formfunktion f

ur Impuls und Temperatur
Turbulente Wirbel k

onnen die Ober

ache nicht durchqueren, so dass es keinen tur-
bulenten Transport bei  = 0 geben kann. Da
K () = hw ()G () (2.49)
und
G () = a
0
+ a
1
 + a
2

2
+ a
3

3
(2.50)
gilt, muss
a
0
= 0 (2.51)
sein.
Setzt man in Gleichung (2.41) den Term in eckigen Klammern auf der rechten Seite
aus Dimensionsgr

unden gleich der turbulenten Skala der Geschwindikeit, so folgt:
(a
1
+ a
2
) =
 
w
0
ju
0
j ()
w
0
ju
0
j (0)
!
: (2.52)
F

ur  ! 0 soll der Term auf der rechten Seite eins werden, woraus folgt:
a
1
= 1: (2.53)
Unterhalb der Deckschicht sind die Diusionskoezienten f

ur Temperatur und Impuls
in der verwendeten Modellrealisierung konstant. Die Konstanten a
2
und a
3
werden f

ur
Impuls und Temperatur getrennt ermittelt. Sie ergeben sich aus der Bedingung, dass
sowohl die Vertikalprole der Diusionskoezienten selbst als auch deren vertikale
Gradienten an der Unterkannte der Deckschicht stetig sein sollen.
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2.4.2 Der Diusionskoezient f

ur Temperatur
Der Diusionskoezient f

ur Temperatur wird ebenfalls nach Gleichung (2.36) para-
metrisiert. F

ur die turbulente Skala der Geschwindigkeit f

ur Temperatur w
H
ndet
sich mit der zus

atzlichen N

aherung 
H
= 0 analog zur Herleitung der turbulenten
Skala der Geschwindigkeit f

ur Impuls bei destabilisierendem Antrieb unterhalb von
:
w
H
() =
u
?

H


h
L

;  <  < 1;  < 0: (2.54)
Sonst gilt:
w
H
() =
u
?

H


h
L

: (2.55)
Das dimensionslose Flussprol f

ur Temperatur
In diesem Abschnitt wird wieder davon ausgegangen, dass die dimensionslosen Flus-
sprole der Atmosph

are auf den Ozean

ubertragbar sind.
F

ur das dimensionslose Flussprol f

ur Temperatur gibt es bei stabilisierendem oder
neutralem Antrieb nach Panofsky und Dutton (1984) keinen Unterschied zum
dimensionslosen Flussprol f

ur Impuls:

H
(; L) = 
m
(; L) ;   0: (2.56)
F

ur schwach destabiliserenden Antrieb hat nach Panofsky und Dutton (1984)

H
die Businger Dyer-Form. Die Koezienten sind aus Daten von von H

ogstr

om
(1988) ermittelt:

H
= (1  16)
 
1
2
;  1   < 0: (2.57)
F

ur stark destabiliserenden Antrieb gibt es keine Datenbasis. In Ermangelung besse-
ren Wissens wird f

ur 
H
die Form von 
m

ubernommen. Die Koezienten ergeben
sich aus der Bedingung der Stetigkeit der Formfunktion 
H
(). Es gilt:

H
() = ( 28:86  98:96)
 
1
3
;  <  1: (2.58)
2.4.3 Der 'nichtlokale' Transportterm
Die folgende Herleitung der Parametrisierung des 'nichtlokalen' Transportterms sowie
der Vergleich zur Herleitung von Deardorff (1972) stammt von Holtslag und
Moeng (1991).
Das Konzept des 'nichtlokalen' Transports von W

arme stammt aus der Meteorolo-
gie und wurde noch nicht durch Messungen im Ozean best

atigt. Analog zur TKE-
Gleichung l

asst sich auch eine Erhaltungsgleichug f

ur den turbulenten W

armetrans-
port T
0
w
0
formulieren. Setzt man horizontale Homogenit

at und die G

ultigkeit der
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Boussinesq-Approximation voraus, dann gilt:
@w
0
T
0
@t
=  
@w
02
T
0
@z
| {z }
T
 w
02
@T
@z
| {z }
M
+
g
T
0
T
02
| {z }
B
 
1

0
T
0
@p
0
@z
| {z }
P
(2.59)
(Herleitung z.B. bei Deardorff (1972) ).
Zwei Skalen, die in direktem Zusammenhang mit dem kinematischen Ober

achenuss
von W

arme T
0
w
0
(0) stehen, lassen sich denieren:
Die konvektive Skala der Vertikalgeschwindigkeit w
?
w
?
=

g
T
0
w
0
T
0
(0)h

1=3
; (2.60)
mit der Deckschichttiefe h und die konvektive Skala der Temperatur T
?
T
?
=
w
0
T
0
(0)
w
?
: (2.61)
Holtslag und Moeng (1991) leiten aus Large-Eddy Simulationen (LES) von
Moeng und Wyngaard (1989) und Messungen von Lenschow et al. (1980)
und Adrian et al. (1986) folgende empirische Parametrisierung des Transportter-
mes T in Gleichung (2.59) ab:
T  P + d
w
2
?
T
?
h
; d  2: (2.62)
Nach Moeng und Wyngaard (1986) und Crow (1968) kann der Druck-
Kovarianzterm P mit
P = a
g
T
0
T
02
 
w
0
T
0

(2.63)
modelliert werden, wobei  ein Ma f

ur die Zeit ist, die das System braucht, um
zu isotroper Turbulenz zur

uckzukehren und a = konst ist. F

ur vollst

andig isotrope
Turbulenz kann man zeigen:
a =
1
3
: (2.64)
Moeng und Wyngaard (1986) folgern f

ur die konvektive atmosph

arische Grenz-
schicht:
a =
1
2
: (2.65)
Mit Gleichung (2.62) und Gleichung (2.63) folgt f

ur die Erhaltungsgleichung f

ur den
turbulenten W

armeuss (2.59):
@w
0
T
0
@t
=  w
02
@T
@z
+ (1  2a)
g
T
0
T
02
  2
w
0
T
0

+
dw
2
?
T
?
h
(2.66)
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Mit a 
1
2
verschwindet der Auftriebs-Produktionsterm
g
T
0
T
02
und die Gleichung
(2.66) reduziert sich im quasi-station

aren Fall zu
w
0
T
0

  
w
02
2
@T
@z
+
d
2
w
2
?
T
?
h
: (2.67)
Gleichung (2.67) l

asst sich auch schreiben als:
w
0
T
0
=  K
H
 
@T
@z
  
H
!
(2.68)
mit dem Diusionskoezienten f

ur Temperatur K
H
K
H
= w
02

2
(2.69)
und dem 'nichtlokalen' oder auch counter-gradient genannten Transportterm 
H

H
= d
w
2
?
T
?
w
02
h
: (2.70)
Deardorff (1972) erh

alt ebenfalls die Form von Gleichung (2.68), indem er den
Transportterm T in der Erhaltungsgleichung f

ur den turbulenten W

armeuss (2.59)
vernachl

assigt und in der Parametrisierung des Druck-Kovarianzterms von a = 0
ausgeht. In seinem Fall ergibt sich f

ur den Diusionkoezienten f

ur Temperatur K
H
K
H
= w
02
 (2.71)
und f

ur den 'nichtlokalen' Transportterm 
H

H
=
g
T
0
T
02
w
02
: (2.72)
Die physikalische Deutung der 'nichtlokalen' Transportterme nach Deardorff
(1972) (Gleichung (2.72)) und Holtslag und Moeng (1991) (Gleichung (2.70)) un-
terscheiden sich. NachDeardorff (1972) wird der 'nichtlokale' Transportterm durch
den Auftriebs-Produktionsterm verursacht.Nach Holtslag und Moeng (1991) ist
der turbulente Transportterm T die Ursache f

ur den 'nichtlokalen' Transportterm.
Mit den Parametrisierungen
w
02
 c
1
w
2
?
(2.73)
T
02
 c
2
T
2
?
; (2.74)
wobei c
1
= konst und c
2
= konst, folgt f

ur sowohl den Ansatz von Deardorff (1972)
als auch f

ur den Ansatz von Holtslag und Moeng (1991)

H
/
w
0
T
0
(0)
w
?
h
: (2.75)
21
2 Die Modelle
Nach Gleichung (2.75) kann der 'nichtlokale' Transportterm also durch sowohl den
turbulenten Transportterm T als auch durch den Auftriebs-Produktionsterm verur-
sacht sein.
Dieses Ergebnis deckt sich mit Ergebnissen von Kondo und Haginoya (1984), die
aus Beobachtungen der atmosph

arischen Grenzschicht zwei m

ogliche Ursachen f

ur
'nichtlokalen' Transport ableiten:
 Austauschprozesse benachbarter warmer und kalter Luftblasen und
 Eindringen von warmen Luftblasen in die stabile Schicht
k

onnen zu 'nichtlokalen' Transporten von Temperatur f

uhren. In der in dieser Mo-
dellrealisierung verwendeten Parametrisierung gilt im Fall von neutralem oder stabi-
lisierendem Antrieb (  0):

H
= 0: (2.76)
Bei destabilisierendem Antrieb ( < 0) gilt analog zu Gleichung (2.75):

H
= 6:3

w
0
T
0
(0) + w
0
T
0
R

w
s
() h
; (2.77)
wobei w
0
T
0
R
der Anteil des solaren W

armeusses ist, der in der Deckschicht absorbiert
wird.
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Experimente mit idealisiertem Antrieb wie z.B. mit ausschlielich Windantrieb oder
ausschlielich mit Abk

uhlung an der Ober

ache k

onnen viel

uber qualitative Eigen-
schaften von eindimensionalen Deckschichtmodellen aussagen. Zur Kl

arung der Frage,
wie gut ein ozeanisches Deckschichtmodell in quantitativer Hinsicht die Realit

at ab-
bildet, muss es mit Beobachtungen verglichen werden. Tankexperimente sind hierzu
nur bedingt zu gebrauchen, da in ihnen der Antrieb der Ozeane, der eine Vielzahl
von Zeitskalen umfasst, auf die die Deckschicht in nichtlinearer Weise reagiert, nicht
in seiner gesamten Komplexit

at simuliert werden kann.
In diesem Kapitel werden Parameter der drei Deckschichtmodelle empirisch opti-
miert. Anschlieend wird die Abh

angigkeit der optimierten Modelle von der vertika-
len Au

osung, vom Coriolis-Parameter und von der Parametrisierung der solaren
Einstrahlung untersucht.
Eine Absch

atzung des Einusses von horizontaler Advektion, die von eindimensiona-
len Deckschichtmodellen nicht modelliert werden kann, wird ein Ma der Signikanz
der Unterschiede unter den Modellen und unterschiedlicher Parameterwahl geben.
Drei Gr

unde f

uhrten zur Wahl der Station Papa zur Evaluierung der Modelle:
 der geringer Einuss horizontaler Advektion,
 die hohe zeitliche Au

osung von Antrieb und Temperaturbeobachtungen in der
Deckschicht
 und die leichte Verf

ugbarkeit der Daten.
3.1 Meteorologische Antriebs- und ozeanische Evalua-
tionsdaten
Die Station Papa bendet sich im Nordpazik bei 145

W , 50

N. Sie liegt somit fast
im Zentrum des subpolaren Wirbels. Horizontale Advektion ist daher so klein, dass die
hier an Bord eines Wetterschies gemessenen Daten zur Evaluation eines eindimensio-
nalen Deckschichtmodelles geeignet sind (Denman (1973), Martin (1985), Large
et al. (1994), Kantha und Clayson (1994) und D'Alessio et al. (1998)).
Der Antrieb und die beobachteten Temperaturprole wurden aus dem GOTM-Projekt
(Burchard et al., 2000)

ubernommen.
Der GOTM Dokumentation ist zu entnehmen, dass der Windstress, der sensible und
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der latente W

armeuss nach den Bulkformeln von Kondo (1975) berechnet wurden.
Die langwellige R

uckstrahlung wurde mit Hilfe der Formel von Wyrtki (1965) be-
rechnet. F

ur die kurzwellige Einstrahlung folgten die Autoren Rosati und Miyako-
da (1988) die in ihrem globalen Zirkulationsmodell die solare Einstrahlung f

ur klaren
Himmel nach List (1958) und die Korrektur auf Grund der Wolkenbedeckung nach
Reed (1977) berechneten. F

ur den atmosph

arische Transmissonskoezient setzten
die Autoren  = 0:7 an.
Insgesamt standen beobachtete Temperaturprole f

ur den Zeitraum 1.1.1960 -
31.12.1968 und meteorologischer Antrieb von August 1959 bis Juli 1981 zur
Verf

ugung.
F

ur den Vergleich zwischen den Modellen und den Beobachtungen wurde der Zeit-
raum 26.3.61 - 6.11.61 ausgew

ahlt. Zum Einen, weil es eine Vielzahl von Arbeiten
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Abbildung 3.1: Beobachtete (Punkte) und mit w

armeerhaltendem Modell modellier-
te (Linie) vertikal

uber die ersten 295m gemittelte Temperatur. Die
gestrichelte Linie markiert mit dem 6.11.1961 das Ende der Evalua-
tionsperiode.
gibt, die sich ebenfalls mit der Evaluation von Deckschichtmodellen bei OWS-Papa
zu diesem Zeitraum besch

aftigen ( Denman (1973),Martin (1985), Large et al.
(1994), Kantha und Clayson (1994) und D'Alessio et al. (1998) ), und zum
Anderen wurde kein vollst

andiges Jahr ausgew

ahlt, da vom sp

aten Oktober an Netto-
W

arme

usse und W

armeinhalt der Wassers

aule nicht mehr zusammenpassen (siehe
Abb. 3.1), was auf Advektion von kaltem Wasser unterhalb der saisonalen Thermo-
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kline (Large et al., 1994) zur

uckzuf

uhren ist. Im verwendeten Zeitraum 26.3.61
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Abbildung 3.2: Temperaturbeobachtungen bei OWS-PAPA f

ur den zur Evaluation der
Deckschichtmodelle verwendeten Zeitraum.
- 6.11.61 stehen insgesamt 2514 beobachtete vertikale Temperaturprole mit einer
vertikalen Auf

osung von 5m bis in eine Tiefe von 295m zur Verf

ugung. Die zeitliche
Au

osung liegt im Mittel bei 2 Stunden 10 Minuten, die gr

ote Datenl

ucke hat eine
Dauer von 48 Stunden.
Nach Abbildung 3.2 beeinhaltet der Evaluationszeitraum die Bildung einer sommerli-
chen achen Deckschicht sowie deren Vertiefung im Verlaufe des Herbstes. Die einge-
zeichnete 6

C Isotherme verdeutlicht die Variabilit

at auf kleinen Zeitskalen, die selbst
unterhalb der Deckschicht zu nden ist.
An meteorologischem Antrieb liegt Betrag und Richtung des Windstresses, solare
Einstrahlung und die Summe aus sensibler und latenter W

arme vor. Die zeitliche
Au

osung liegt bei genau 3 Stunden.
Abbildung 3.1 verdeutlicht, dass ein w

armeerhaltendes eindimensionales Deckschicht-
modell die beobachteten W

armeinhalte auch vor Oktober 1961 mit vorliegendem An-
trieb nur bedingt reproduzieren kann.
In den beobachteten W

armeinhalten stecken im Gegensatz zu den modellierten groe
Schwankungen auf kleinen Zeitskalen. Diese groen Schwankungen auf kleinen Zeits-
kalen k

onnen auf Grund ihrer Gr

oenordnung (siehe Abbildung (3.3)) nicht aus lo-
kalen Wechselwirkungen des Ozeans mit der Atmosph

are stammen, sondern m

ussen
durch Advektion von W

arme verursacht sein. Das Histogramm in Abbildung (3.3)
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l

asst auf einen Prozess schlieen, der nahezu Gau-verteilt ist und im zeitlichen
Mittel keinen Beitrag zur W

armebilanz liefert.
Da keinerlei Messungen von Str

omungsgeschwindigkeiten und nur vertikale Tempe-
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Abbildung 3.3: Anteil der

Anderung des beobachteten W

armeinhaltes, der nicht auf
den verwendeten Antrieb zuruckzuf

uhren ist. Die durchgezogene Linie
im Historamm ist die entsprechend skalierte Gau-Verteilung.
raturprole an einem Punkt zur Verf

ugung stehen, kann der Einuss von Advektion
in den verwendeten eindimensionalen Deckschichtmodellen nicht simuliert werden.
Im Folgenden soll die Abweichung zwischen beliebigen w

armerhaltenden Modellen
und Beobachtung, die durch horizontale Advektion von W

arme zustande kommt ab-
gesch

atzt werden:
Als quantitatives Ma des Unterschiedes zwischen Modellen und Beobachtung wird
in dieser Arbei die RMS (rout mean square)-Abweichung verwendet. Es gilt:
RMS =
s
P
N
i=1
a
2
i
N
; (3.1)
wobei a
i
die Temperaturabweichungen des Modells von den einzelnen (i = 1; 2:::N)
Beobachtungen sind.
Der RMS wird einmal f

ur Temperaturdierenzen auf allen Tiefenstufen (RMS
all
) und
einmal nur f

ur die Ober

achentemperaturdierenzen (RMS
sst
) berechnet.
Die Frage, wie gro nun der Anteil des RMS ist, der allein durch die in eindimen-
sionalen Deckschichtmodellen nicht modellierbare horizontale Advektion von W

arme
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zustande kommt, ist nicht einfach zu beantworten. Um so mehr, da sich meteorologi-
scher Antrieb und der Einuss der horizontalen Advektion auf den W

armeinhalt nicht
nach ihren Zeitskalen trennen lassen, da sich nach Abbildung (3.4) das Spektrum des
Anteils der

Anderung des beobachteten W

armeinhaltes der nicht auf den verwendeten
Antrieb zur

uckzuf

uhren ist, mit den Spektren des Antriebes

uberschneidet.
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Abbildung 3.4: Varianzerhaltendes Spektrum des Anteils der

Anderung des beobach-
teten W

armeinhaltes, der nicht auf den verwendeten Antrieb zur

uck-
zuf

uhren ist (a) und des meteorologischen Antriebes F
nsol
(b) sowie
des Betrages des Windstresses (c).
Absch

atzung des Einusses horizontaler Advektion auf den RMS
F

ur ein beliebiges w

aremerhaltendes Deckschichtmodell betr

agt die RMS-Abweichung
von modellierter und beobachteter vertikal

uber die oberen 295 Meter gemittelten
Temperatur 0:24K. Der Einuss von horizontal advehierter W

arme ist mit Sicherheit
nicht in jeder Tiefe gleich gro. Deshalb ist 0:24K eine untere Grenze f

ur den Anteil
von RMS
all
, der durch horizontale Advektion von W

arme verursacht wird.
An der Ober

ache ist der Einuss der Ober

achen

usse besonders bestimmend. Zu-
dem sind horizontale Gradienten der Ober

achen

usse in Relation zu typischen Ad-
vektionsgeschwindigkeiten klein. Deshalb ist zu erwarten, dass der Einuss horizon-
taler Advektion auf den ober

achennahen W

armeinhalt besonders klein ist. Also ist
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0:24K zudem eine obere Grenze f

ur den Anteil von RMS
SST
, der durch horizontale
Advektion verursacht wird.
Eine obere Grenze f

ur den Anteil von RMS
all
, der durch horizontale Advektion ver-
ursacht wird, l

asst sich mit Hilfe von zwei Annahmen nden:
 Eine mittlere barotrope Geschwindigkeit transportiert Wirbel durch das Mo-
dellgebiet.
 Bei der Entstehung der Wirbel wird die Deckschichttiefe beeinusst, woraus ein
ver

anderter W

armeinhalt der ersten 295m resultiert.
Daraus folgt, dass der Einuss der horizontalen Advektion auf die Temperatur nicht
in jeder Tiefe gleich gro ist. In der folgenden Absch

atzung wurde der tiefenabh

angige
Einuss der horizontalen Advektion mit dem ersten baroklinen Dichte-Mode M

(z)
angen

ahert. Der erste barokline Dichte-ModeM

(z) wurde mit dem Jahresmittel von
Salz und Temperatur der Levitus-Klimatologie bei 154:1

W , 49:9

N berechnet.
g
RMS (z) sei nun der RMS der Dierenz der modellierten und beobachteten Tempe-
ratur in der Tiefe z. Mit den Annahmen
0:24K =
1
295m
Z
295m
0
g
RMS (z) dz (3.2)
und
g
RMS (z) /M

(z) (3.3)
l

asst sich
g
RMS (z) berechnen. Gem

a den Rechenregeln f

ur den RMS erh

alt man
dann f

ur den Anteil von RMS
all
, der durch horizontale Advektion verursacht wird,
die obere Grenze 0:3K.
3.2 Optimierung von Parametern
In diesem Abschnitt werden Parameter der drei Deckschichtmodelle mit Hilfe von
Beobachtungen bei Station OWS-Papa optimiert. Die vertikale Au

osung betr

agt bei
allen Modelll

aufen in diesem Abschnitt 5m, die Zeitliche 5min. Die Absorption von
solarer Einstrahlung wurde nach Jerlov (1976) mit dem water type IB parametri-
siert.
3.2.1 Die Parameter des KT-Modells
Nach Abschnitt (2.2) sind drei Parameter festzulegen:
 Der Diusionskoezient K
H
f

ur Temperatur,
 die L

angenskala H
0
,

uber die der integrale Eekt der Dissipation in der Deck-
schicht beeinusst wird und
 der dimensionslose Parameterm, der die Eektivit

at des Windeintrages steuert.
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In Abbildung (3.5) sind die Abweichungen von der Beobachtung RMS
SST
und RMS
all
in Abh

angigkeit von H
0
und m f

ur zwei verschiedene Diusionskoezienten aufge-
tragen. Das Ergebnis dieses Vergleichs deckt sich mit dem Ergebnis von Gaspar:
Das Ergebnis von Optimierungen ist nicht in signikanter Weise von der Wahl des
Diusionskoezienten abh

angig solange K
H
in einem 'realistischen' Bereich liegt.
Ein zus

atzliches Ergebnis ist das Indiz, dass mit zunehmendem Diusionskoezienten
die Sensitivit

at der Modelll

osungen gegen

uber der Wahl von H
0
und m abnimmt. Im
Folgenden wird der Diussionskoezient K
H
= 0:1 verwendet. Dieser Wert stammt
aus einem Experiment von Ledwell et al. (1993), bei dem Tracer in der Pykno-
kline ausgebracht wurden.
Nach Abbildung (3.5) unterscheiden sich Ort und Betrag im (m;H
0
)-Raum der Mi-
nima von RMS
SST
und RMS
all
nicht in signikanter Weise. Im Folgenden werden
m und H
0
des Minimums von RMS
SST
verwendet weil die SST die entscheidende
ozeanische Variable des Energieaustausches zwischen Ozean und Atmosph

are ist und
ihre Modellierung z.B. in gekoppelten Ozean-Atmosph

arenmodellen essenziell ist, will
man Flusskorrekturen zur Vermeidung von Klimadrift umgehen. Die optimierten. Pa-
rameter sind somit:
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Abbildung 3.5: RMS-Abweichungen des KT-Modells von den Beobachtungen bei Sta-
tion OWS-Papa in Abh

angigkeit von m und H
0
f

ur zwei verschiedene
K
H
in K. Jeder Punkt symbolisiert einen Modelllauf. Rot hervorgeho-
ben sind die Modelll

aufe mit minimalem Fehler.
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 K
H
= 0:1
cm
2
s
,
 H
0
= 125m und
 m = 1.
Direkt vergleichbare Referenzwerte wurden in der Literatur nicht gefunden. Zumeist
wurde die L

angenskala H
0
nicht als konstant betrachtet, sondern war

uber
H
0
/
u
?
f
(3.4)
mit der Reibungsgeschwindigkeit u
?
in Wasser und dem Coriolis-Parameter f ver-
kn

upft. BeiOschlies (1998) wurde zwar ein identischer Ansatz verwendet, allerdings
in einem dreidimensionalen Modell des Nordatlantik, dessen Antrieb sich aus Monats-
mitteln des Windstresses und aus Restoring an Klimatologien zusammensetzt. Des-
halb sind die bei Oschlies (1998) verwendeten Parameter H
0
= 50m und m = 0:3
nicht direkt mit den in dieser Arbeit optimierten vergleichbar.
3.2.2 Die Parameter des TKE-Modells
Nach Kapitel 2.2 m

ussen f

unf Parameter bestimmt werden:
 Die Konstante c
k
aus dem Ansatz f

ur den Diusionskoezienten f

ur Impuls
K
m
= c
k
l
k
p
e,
 die Konstante c

aus dem Ansatz f

ur Dissipation nach Kolmogorov,
 der konstante Faktorm
2
, der den windbedingten Eintrag von TKE an der Ober-


ache mit dem Windstress verkn

upft,
 der minimale Wert f

ur TKE e
min
, der in Regionen in denen die TKE nach
der prognostischen Gleichung verschwinden w

urde f

ur eine Proportionalit

at des
Diusionskoezienten zu
1
N
sorgt
 und die Konstante a, die das Verh

altnis der Diusionskoezienten von TKE
und Impuls bestimmt.
Gaspar et al. (1990) verwenden c

= 0:7 , c
k
= 0:1, e
min
= 10
 6
m
2
s
2
, a = 1
und im Gegensatz zu der in dieser Arbeit verwendeten Modellversion nicht die von
Neumann sondern die Dirichlet-Randbedingung f

ur den Eintrag von TKE an der
Meeresober

ache.
Terray et al. (1996) schliet aus Messungen der Dissipation im Ontariosee, dass
m
2
abh

angig vom Alter der Ober

achenwellen und Windstress bis zu 5 betragen kann.
c

ist nach Bougeault und Lacarrere (1989) mit 0.7 relativ sicher bestimmt.
Nach Gargett (1984) liegt das Verh

altnis von Dissipation zur Brunt-V

ais

al

a Fre-
quenz

N
zwischen 0:4  10
 6
m
2
s
2
und 1:2  10
 6
.
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Aus dem Kolmogorov-Ansatz f

ur die Dissipation (Gleichung (2.28)) und der Be-
ziehung f

ur die L

angenskala nach Gleichung (2.25) folgt mit c

= 0:7 f

ur e
min
:
0:8  10
 6
m
2
s
2
 e
min
 1:2  10
 6
m
2
s
2
: (3.5)
Der Parameter mit der gr

oten Unsicherheit ist c
k
.Gaspar et al. (1990) bestimmen
ihn

uber
 = 2c
k
c
 1

P
 1
rt
; (3.6)
mit der Prandtl-Zahl P
rt
und dem Koezienten der Eziens der turbulenten Ver-
mischung
 =
R
f
1  R
f
=
 b
0
w
0

: (3.7)
Die Prandtl-Zahl variiert nach Abbildung (2.2) zwischen eins und zehn. (Nach
Abbildung (2.2) gibt es Prandtl-Zahlen von 10 nur in Regimen, die durch nicht-
turbulente (molekulare) Diusion bestimmt sind. Nach Messungen von Peters
et al. (1988) im

aquatorialen Pazik k

onnen Prandtl-Zahlen von 10 jedoch auch
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Abbildung 3.6: RMS-Abweichungen des TKE-Modells von den Beobachtungen bei
Station OWS-Papa in Abh

angigkeit von a und c
k
f

ur zwei verschiedene
e
min
in K. Jeder Punkt symbolisiert einen Modelllauf. Rot hervorge-
hoben sind die Modelll

aufe mit minimalem Fehler.
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in Regimen, in denen Diusion durch Turbulenz

uberwiegt, auftreten.) Nach Moum
et al. (1989) gilt 0:12    0:48. Damit ergibt sich
0:042  c
k
 1:68: (3.8)
Abbildung 3.6 zeigt den Fehler des TKE-Modells in Abh

angigkeit von c
k
und a f

ur
zwei verschiedene e
min
. Nach der Absch

atzung der Anteile der horizontalen Advektion
an RMS
all
und RMS
SST
in Kapitel (3.1) ist die Abh

angigkeit der Modellfehler von
e
min
nicht signikant, so dass im Folgenden der Wert e
min
= 10
 6
m
2
s
2
von Gaspar
et al. (1990) verwendet wird.
Nach Abbildung (3.7) liegen die globalen Minima f

ur RMS
SST
und RMS
all
bei a = 1
und c
k
= 1:02 .
Nach Abbildung (3.11) liegt das Minimum f

ur m
2
bei 3.5. In dieser Arbeit wurde
f

ur m
2
der Wert 3.0 verwendet. Nach Abbildung (3.11) hat dieser Unterschied in der
Parameterwahl jedoch keinen signikanten Einuss auf die Modelll

osung.
Dieses Ergebnis stimmt mit der Aussage von Klein und Coantic (1981)

uberein,
wonach Turbulenzmodelle mit einem Schlieungsansatz nur schwache Sensitivit

at ge-
gen

uber

Anderungen von m
2
zeigen. Nimmt man die Ergebnisse der Messungen von
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Abbildung 3.7: RMS-Abweichungen des TKE-Modells von den Beobachtungen bei
Station OWS-Papa in Abh

angigkeit von a und c
k
in K. Jeder Punkt
symbolisiert einen Modelllauf. Die unteren zwei Abbildungen sind Ver-
gr

oerungen der Oberen.
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Terray et al. (1996) hinzu, dann kann man das dadurch erkl

aren, dass ein Groteil
der eingetragenen TKE in einer ober

achennahen Schicht dissipiert wird.
Die optimierten Parameter des TKE-Modells, die in dieser Arbeit verwendet, werden
sind somit:
 m
2
= 3
 c
k
= 1:02
 c

= 0:7
 e
min
= 10
 6
cm
2
s
2
 a = 1.
Dieses Ergebnis der Parameteroptimierung unterscheidet sich stark von der Para-
meterwahl von Blanke und Delecluse (1992). Festhaltend am Wert f

ur c
k
von
Gaspar et al. (1990) schlieen sie aus Testl

aufen eines dreidimensionalen Ozean-
modells des tropischen Atlantik a = 30.
Abbildung (3.7) legt die Vermutung nahe, dass eine Optimierung

uber den Parameter
c
k
zu

ahnlich guten Ergebnissen gef

uhrt h

atte. Diese Art der Optimierung ist insofern
vorzuziehen, da es keine Beobachtungen gibt, die einen Unterschied der Diusionsko-
ezienten von Impuls und TKE best

atigen.
3.2.3 Die Parameter des KPP-Modells
Unter der Voraussetzung, dass sich die dimensionslosen, st

uckweise denierten
Flussprole f

ur Impuls und Temperatur von der Atmosph

are auf den Ozean

ubert-
ragen lassen und dass die Konstante in der Parametrisierung des counter-gradient
Transportterms (Gleichung (2.77)) realistisch ist, sind f

ur das KPP-Modell vier Pa-
rameter zu bestimmen:
 Die Diusionskoezienten f

ur Impuls K
m
und Temperatur K
H
, die den Einuss
von internen Wellen unterhalb der Deckschicht simulieren sollen,
 der Parameter C, der den Einuss der nicht aufgel

osten Stromscherung auf die
Deckschichttiefe bestimmt und
 der Parameter Ri
cr

uber den die Deckschichtiefe deniert ist.
In

Ubereinstimmung mit Large et al. (1994) wurden f

ur die Diusionskoezienten
die konstanten Werte
K
H
= 0:1
cm
2
s
(3.9)
nach Ledwell et al. (1993) und
K
m
= 1
cm
2
s
(3.10)
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gew

ahlt. Der Diusionskoezient f

ur Impuls ergibt sich aus Messungen von Peters
et al. (1988) im

aquatorialen Pazik, wonach die Prandtl-Zahl in der Pyknokline
zwischen 7 und 10 liegen kann.
Der Parameter C ist nach Abschnitt (2.4.2) so zu w

ahlen, dass das Verh

altnis des
Auftriebsusses an der Ober

ache zum entrainment von Auftrieb an der Unterkante
der Deckschicht im Fall von reiner Konvektion konstant -0.2 betr

agt. Nach Large
et al. (1994) erf

ullt C = 1:32 obige Bedingung bei einer vertikalen Au

osung von
20cm.
Wie sich in Abschnitt (4.1) zeigen wird, ist das entrainment bei einer vertikalen
Au

osung von 1m etwas zu schwach. Im n

achsten Abschnitt wird sich zeigen, dass das
KPP-Modell im Vergleich zu Beobachtungen bei OWS-Papa zu tief mischt. Es ist also
davon auszugehen, dass eine Optimierung des Parameters C zu einer Verminderung
des entrainments und damit zu einer weiteren Entfernung vom geforderten Verh

altnis
von -0.2 gef

uhrt h

atte. Aus diesem Grund wurde auf eine Optimierung des Parameters
C verzichtet und der Wert
C = 1:32 (3.11)

ubernommen.
Nach Large et al. (1994) gilt Ri
cr
= 0:3. Nach Abbildung (3.8) kann die Abwei-
chung der modellierten SST zur Beobachteten durch Wahl eines gr

oeren Wertes f

ur
Ri
cr
etwas vermindert werden. Allerdings ist die Verbesserung des Modellverhaltens
0.2 0.25 0.3 0.35 0.4 0.45
0.2
0.4
0.6
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1
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R
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Abbildung 3.8: RMS-Abweichungen des KPP-Modells von den Beobachtungen bei Sta-
tion OWS-Papa in Abh

angigkeit von Ri
cr
. Jeder Kreis symbolisiert
einen Modelllauf. Der obere horizontale Strich markiert die obere
Grenze des Anteils von RMS
all
, der durch horzontale Advektion ver-
ursacht sein kann. Der Untere markiert die obere Grenze des Anteils
an RMS
SST
, der durch horizontale Advektion verursacht sein kann.
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nach der Fehlerabsch

atzung in Abschnitt (3.1) nicht signikant, so dass im Folgenden
Ri
cr
= 0:3 (3.12)
verwendet wird.
3.3 Die Abh

angigkeit der Modelle von der vertikalen
Au

osung
Im ersten Abschnitt wird die Sensitivit

at der Modelle gegen

uber einer

Anderung der
vertikalen Au

osung untersucht.
In den darauf folgenden Abschnitten wird untersucht, ob die Abh

angigkeit von der
vertikalen Au

osung durch ver

anderte Parameterwahl kompensiert werden kann.
3.3.1 Modelll

osungen verschiedener Au

osung der drei Modelle
im Vergleich
In Abbildung (3.9) ist die SST der Modelll

osungen aller drei Modelle f

ur drei ver-
schiedene (1m, 5m und 10m) vertikale Au

osungen

uber die Zeit aufgetragen.
Das KT-Modell mischt demnach bei identischer Parameterwahl mit steigender verti-
kaler Au

osung tiefer. Besonders au

allig ist der Modelllauf mit 1m Au

osung, dessen
sommerliche SST Werte sich um mehr als 2K von den Modelll

aufen mit 5m und 10m
vertikaler Au

osung unterscheidet. Nach Tabelle (3.1) und der Fehlerabsch

atzung in
Abschnitt (3.1) ist der Unterschied zwischen den L

aufen mit 1m und 5m Au

osung
signikant, der Unterschied zwischen den L

aufen mit 5m und 10m Au

osung hinge-
gen nicht.
Das TKE-Modell mischt mit sinkender vertikaler Au

osung tiefer. Dieser nach Ta-
Au

osung KT-Modell TKE-Modell KPP-Modell
1m 2.33 0.67 1.37
5m 0.34 0.32 0.69
10m 0.52 0.65 0.51
Tabelle 3.1: RMS
SST
-Abweichungen in Kelvin f

ur Modelll

aufe bei Station OWS-Papa
mit unterschiedlichen vertikalen Au

osungen.
belle (3.1) signikante Eekt ist besonders im Sommer zu beobachten.
Das KPP-Modell mischt dagegen bei erh

ohter vertikaler Au

osung tiefer. Dieser Ef-
fekt ist besonders im Sommer au

allig. Der Unterschied zwischen den L

aufen mit
1m und 5m Au

osung ist nach Tabelle (3.1) signikant und wesentlich gr

oer als der
nicht signikante Unterschied der L

aufe mit 5m und 10m Au

osung.
In allen F

allen erzielen die f

ur eine vertikale Au

osung von 5 Metern optimierten Pa-
rameter bei einer Ver

anderung der Au

osung von 5 auf 1 oder 10 Meter schlechtere
Resultate.
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Abbildung 3.9: SST's der Modelll

osungen mit unterschiedlichen vertikalen Au

osun-
gen bei Station OWS-Papa.
Vergleich der Modelll

aufe mit 5m Au

osung
Nach Tabelle (3.1) unterscheiden sich die Modelll

osungen des KT- und TKE-Modell
bei einer vertikalen Au

osung von 5m nicht in signikanter Weise. Bei einem Blick auf
die Zeitreihen der SST in Abbildung (3.9) f

allt jedoch auf, dass groe Schwankungen
der SST auf kleinen Zeitskalen wie zum Beispiel zwischen Tag 106 und Tag 112 vom
TKE-Modell qualitativ besser reproduziert werden.
Der Fehler des KPP-Modells ist nach Tabelle (3.1) signikant gr

oer als die Fehler
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des KT und TKE-Modells. Nach Abbildung (3.9) mischt das KPP-Modell nach Tag
80 zu tief. Besonders die Deckschichtvertiefung ab Tag 195 wird im Vergleich zu den
Beobachtungen massiv

ubersch

atzt.
Hieraus ist jedoch nicht zu folgern, dass das KPP-Modell die Prozesse in der Deck-
schicht ungen

ugend modelliert, da der Unterschied zwischen dem KPP-Modell und
den Beobachtungen auch durch Fehler im Antrieb verursacht sein kann. Folgende ein-
fache Rechnung soll das illustrieren:
NachWeare (1989) undBlanc (1987) kann der Fehler im Netto-Ober

achenw

arme-
uss mehr als 80W=m
2
betragen wenn, wie in diesem Fall, latenter und sensibler
W

armeuss

uber Bulk-Formeln abgeleitet werden. Bei einer konstanten Deckschicht-
tiefe von 60m f

uhrt ein Unterschied im Netto-W

armeverlust von 80W=m
2
zu einem
Unterschied in der Deckschichttemperatur von etwa 1:5K.
Bezieht man mit ein, dass ein verminderter Netto-W

armeverlust an der Ober

ache
eine achere Deckschicht zur Folge h

atte, dann ist nicht mehr auszuschlieen, dass
der Unterschied zwischen beobachteter und modellierter SST von 2K am Ende der
Evaluationsperiode durch Fehler im Antrieb erkl

art werden k

onnte.
Ayotte et al. (1996) umgehen das Problem, dass Unsicherheiten im Antrieb gr

oer
sein k

onnen als die Unterschiede verschiedener atmosph

arischer Grenzschichtmodelle
untereinander, indem sie Grenzschichtmodelle nicht mit Beobachtungen sondern mit
LES-Modellen vergleichen, die einen Groteil der energiereichen turbulenten Wirbel
au

osen und deshalb nicht so sensitiv gegen

uber den Parametrisierungen der Prozesse
auf sub-grid Skalen sind.
Dieser Ansatz erscheint auch f

ur den Vergleich ozeanischer Deckschichtmodelle viel-
versprechend.
An dieser Stelle k

onnen also auf Grund der Unsicherheiten im Antrieb lediglich fol-
gende Aussagen getroen werden:
 Die Modelll

osungen des optimierten KT- und TKE-Modells unterscheiden sich
nicht in signikanter Weise.
 Das KPP-Modell mit den Parametern nach Large et al. (1994) liefert mit
vorliegendem Antrieb signikant schlechtere Ergebnisse als das TKE- und KT-
Modell, da es im Vergleich zu den Beobachtungen die Tiefe der Deckschicht

ubersch

atzt.
3.3.2 Kompensation der Au

osungsabh

angigkeit des KT-Modells
Eine Erniedrigung des Diusionskoezienten f

ur Temperatur K
H
auf den molekula-
ren Wert K
H
= 1:4  10
 7
m
2
s

anderte nichts an den groen Vermischungstiefen der
Modelll

osung mit einer vertikalen Au

osung von einem Meter.
Nach Abbildung (3.10) kann die Abh

angigkeit der Modelll

osungen von der Au

osung
sehr gut durch eine

Anderung von m oder H
0
kompensiert werden. Bei erh

ohter verti-
kaler Au

osung muss demnach entweder die Eektivit

at des Windeintrages

uber den
Parameter m verkleinert werden oder

uber eine Verringerung des Parameter H
0
der
integrale Eekt der Dissipation erh

oht werden.
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Abbildung 3.10: Abh

angigkeit von RMS
SST
von m und H
0
bei verschiedenen verti-
kalen Au

osungen. Der rote horizontale Strich markiert die obere
Grenze des Anteils von RMS
SST
, der durch horizontale Advektion
verursacht sein kann. Das cyane Kreuz stammt aus der Optimierung
der Parameter f

ur den Modelllauf mit 5m Au

osung
Au

allig ist, dass die Eektivit

at des Windeintrages bei einer

Anderung der vertikalen
Au

osung von 5m auf 1m halbiert werden muss, um eine vergleichbare

Ubereinstim-
mung mit den Beobachtungen zu erreichen.
3.3.3 Kompensation der Au

osungsabh

angigkeit des TKE-
Modells
Nach Abbildung (3.11) gibt es drei M

oglichkeiten, die Au

osungsabh

angigkeit der
Modelll

osungen zu kompensieren:
Eine Erh

ohung der Konstanten a, die das Verh

altnis der Diusionskoezienten von
Impuls und TKE bestimmt, oder eine Erh

ohung der Konstante c
k
aus dem Ansatz f

ur
den Diusionskoezienten f

ur Impuls K
m
= c
k
l
k
p
e oder eine Erh

ohung der Konstan-
ten m
2
, die den windbedingten Eintrag von TKE

uber m
2
(j j=
0
)
3=2
mit dem Betrag
des Windstress verkn

upft, kann der Tendenz des Modells, bei h

oheren Au

osungen
die Deckschichttiefe zu untersch

atzen, entgegenwirken.
Nach Messungen von Terray et al. (1996) liegt die obere Grenze von m
2
in der
N

ahe von 5. Dadurch sind der Kompensation der Au

osungabh

angigkeit durch den
Parameter m
2
Grenzen gesetzt.
Da von eins abweichende Verh

altnisse der Diusionskoezienten von Impuls und
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Abbildung 3.11: Abh

angigkeit von RMS
SST
von a, c
k
und m
2
bei verschiedenen ver-
tikalen Au

osungen. Der rote horizontale Strich markiert die obere
Grenze des Anteils von RMS
SST
, der durch horizontale Advektion
verursacht sein kann. Die cyanen Kreuze stammen aus der Optimie-
rung mit 5m Au

osung.
TKE nicht durch Beobachtungen zu best

atigen sind bleibt zur Kompensierung der
Abh

angigkeit von der Au

osung nur noch die Konstante c
k
. Diese ist nach Abbil-
dung (3.11) und den Grenzen f

ur c
k
in Absch

atzung (3.7) f

ur eine Kompensation der
Abh

angigkeit von der Au

osung wohlgeeignet.
Die Abh

angigkeit der Modelll

osungen von der Au

osung ist nach Abbildung (3.9) im
Sommer besonders gro. Das legt die Vermutung nahe, dass die solare Einstrahlung
ein Grund f

ur die Abh

angigkeit von der vertikalen Au

osung darstellt:
Das Absorptionsprol der solaren Einstrahlung setzt sich in der hier verwendeten
Modellversion additiv aus zwei mit der Tiefe exponentiell abfallenden Prolen zu-
sammen. Durch den exponentiellen Charakter des Absorptionsprols wirkt die solare
Einstrahlung vergleichsweise stabilisierender auf hochaufgel

oste Wassers

aulen.
Ein Indiz f

ur diese Theorie ist das Zusammenr

ucken von Modelll

osungen verschiede-
ner Au

osungen mit gr

oerer Eindringtiefe der solaren Einstrahlung:
Als Ma, wie weit die Modelll

osungen verschiedener Au

osungen zusammenliegen,
bzw. wie gro die Sensitivit

at des Modells gegen

uber einer

Anderung der Au

osung
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ist, wurde ein RMS deniert:
RMS
z
= RMS

SST
10m
(t
i
)  SST (t
i
)

+RMS

SST
5m
(t
i
)  SST (t
i
)

+RMS

SST
1m
(t
i
)  SST (t
i
)

;
mit der SST aus dem Modelllauf mit 10m Au

osung SST
10m
, sowie der SST aus dem
Modelllauf mit 5m Au

osung SST
5m
, sowie der SST aus dem Modelllauf mit 1m
Au

osung SST
1m
und der

uber alle drei Modelll

aufe gemittelten Ober

achentempe-
ratur SST . t
i
entspricht der Zeit nach dem i-ten Zeitschritt.
F

ur die drei verschiedenen water types nach Jerlov (1976) IB, IA und I ergab sich
respektiv f

ur RMS
z
1.21 K , 1.16 K und 1.10 K, womit bewiesen w

are, dass die Mo-
delll

osungen mit verschiedenen vertikalen Au

osungen mit steigender Eindringtiefe
der solaren Einstrahlung n

aher zusammenr

ucken.
F

ur das KT- und KPP-Modell gilt ebenfalls, dass die solare Einstrahlung bei h

oheren
Au

osungen einen stabilisierenderen Eekt auf die Schichtung der Wassers

aule zur
Folge hat. Allerdings wirken dem andere Prozesse entgegen, was zur Folge hat, dass
die Modelll

osungen mit verschiedenen vertikalen Au

osungen nicht mit steigender
Eindringtiefe der solaren Einstrahlung zusammenr

ucken.
3.3.4 Kompensation der Au

osungsabh

angigkeit des KPP-
Modells
Das KPP-Modell mischt wie auch das KT-Modell nach Abbildung (3.9) bei erh

ohter
Au

osung im Sommer zu tief. Nach Large et al. (1994) kann das durch eine
Verringerung des Kriteriums Ri
cr
= 0:3 f

ur die Bestimmung der Deckschichttiefe
kompensiert werden. Nach Abbildung (3.12) trit das auch f

ur die in dieser Arbeit
vorgestellten Modelll

aufe mit 1m und 5m vertikaler Au

osung, deren Fehler sich
nach Tabelle (3.1) signikant unterscheiden, zu:
Bei einem Wert von 0.2 f

ur Ri
cr
liegt der Fehler des Modelllaufs mit 1m vertikaler
Au

osung nach Abbildung (3.12) wieder im Bereich der Fehler der Modelll

osungen
mit 5m und 10m vertikaler Au

osung.
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Abbildung 3.12: Abh

angigkeit von RMS
SST
von Ri
cr
f

ur verschiedene vertikale
Au

osungen. Der rote horizontale Strich markiert die obere Gren-
ze des Anteils von RMS
SST
, der durch horizontale Advektion ver-
ursacht sein kann. Das cyane Kreuz ist das Ergebnis aus der
Parameteroptimierung mit 5m vertikaler Au

osung.
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3.4 Einuss des Coriolis-Parameters
Im folgenden Abschnitt wird das KT-Modell mit einer Modellversion verglichen,
die abh

angig vom Coriolis-Parameter und somit von der geographischen Breite
ist. Anschlieend wird kurz erl

autert woraus sich die Sensitivit

at gegen

uber dem
Coriolis-Parameter des TKE- und KPP-Modells ergibt. Im dritten Teil dieses
Abschnittes werden die Sensititvit

aten aller drei Modelle gegen

uber einer

Anderung
des Coriolis-Parameters untersucht.
3.4.1 Allgemeines

uber die Abh

angigkeit der Modelll

osungen vom
Coriolis-Parameter
Das KT-Modell ist in der bisher verwendeten Modellversion nicht abh

angig vom Co-
riolis-Parameter.
Nach Oberhuber (1993), Wells (1979) und Sterl und Kattenberg (1994)
kann die L

angenskala H
0
durch
H
0
= 
u
?
f
; (3.13)
mit der Konstanten  parametrisiert werden. Das hat zur Folge, dass der integrale
Eekt der Dissipation mit steigendem Coriolis-Parameter ansteigt, was achere
Deckschichttiefen in h

oheren Breiten zur Folge hat.
Sterl und Kattenberg (1994) setzen
 = 0:4 : (3.14)
Mit einem monatlich gemittelten Windantrieb nach Hellerman und Rosenstein
(1983) ergeben sich bei Sterl und Kattenberg (1994) in den Passatregionen
typische Werte von H
0
zwischen 100m und 200m.
F

ur den Windstress bei Station OWS-Papa, dessen Mittel 0:17
N
m
2
betr

agt, ergeben
sich mit  = 0:4 bei 50

N f

ur H
0
unrealistische Werte in der Gr

oenordnung der
Wassertiefe von

uber 3700m. Damit sich bei vorliegendem mittleren Windstress von
0:17
N
m
2
ein mittleren Wert f

ur H
0
von 125m ergibt, der dem in Abschnitt (3.2.1)
optimierten entspricht muss  = 0:034 sein. Aus einer Parameteroptimierung des
Parameters  ergab sich  = 0:04 bei einem RMS
SST
von 0.35 K. Das bedeutet, dass
f

ur eine fest gew

ahlte geographische Breite obiger Ansatz f

ur H
0
in Abh

angigkeit des
Coriolis-Parameters und des Windstress weder bessere noch schlechtere Resultate
als der Ansatz mit konstantem H
0
liefert.
Der Einuss des Coriolis-Parameters im TKE- und KPP-Modell
Im TKE- und KPP-Modell ist die Abh

angigkeit vom Coriolis-Parameter in der
Gleichung f

ur Impulserhaltung ((2.3)-(2.4)) gegeben.
Die Ekmantiefe D l

asst sich in einem System mit konstantem vertikalen Diusionsko-
ezienten f

ur Impuls A
v
unter der Voraussetzung, dass Reibung und Coriolis-Kraft
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die bestimmenden Terme der Impulserhaltung sind,

uber
D = 
s
K
m
f
(3.15)
berechnen. Die Ekmantiefe ist die Tiefe, in der der Betrag der windbedingten
Str

omung auf e
 
 1=23 abgenommen hat.
Je gr

oer die Ekmantiefe ist, desto gr

oer ist auch die Tiefe in der es noch Produktion
von TKE durch Stromscherung gibt. Es ist also zu erwarten, dass das TKE-Modell
(obwohl es nicht mit konstanten Diusionskoezienten rechnet) mit abnehmendem
Coriolis-Parameter tiefer mischt.
Beim KPP-Modell ist die Stromscherung

uber Gleichung (2.47) direkt mit der Deni-
tion der Deckschichttiefe verkn

upft. Auch hier ist ersichtlich, dass gr

oere Ekmantie-
fen bzw. kleine Werte f

ur den Coriolis-Parameter zu tieferer Vermischung f

uhren.
In allen drei Modellen geht der Einuss des Coriolis-Parameters nur

uber die Strom-
scherung ein. Es gibt jedoch Hinweise aus LES Experimenten (z.B.Mironov et al.
(1998)), dass erh

ohte Rotation auch bei reiner Konvektion zu einer Verminderung
der Vermischung f

uhren kann. Hassid und Galperin (1994) tragen in ihrem Mo-
dell diesem Eekt durch eine rotationsbedingte Begrenzung der turbulenten L

angens-
kala Rechnung. Dieser Ansatz w

are leicht in das TKE-Modell zu integrieren, da es
im Gegensatz zum KT- und KPP-Modell auf der Formulierung einer turbulenten
L

angenskala basiert.
3.4.2 Vergleich der Abh

angigkeiten vom Coriolis-Parameter
Nach Abbildung (3.13) mischen alle drei Modelle wie erwartet mit sinkender geogra-
phischer Breite tiefer.
Nach Tabelle (3.2) ist der Unterschied der Modelll

osungen des KT-Modells bei einer

Anderung der geographischen Breite um 30

nicht signikant. Im Unterschied hierzu
sind die Unterschiede der Modelll

osungen des KPP und TKE Modells signikant.
Besonders au

allig ist das Verhalten des KPP-Modells, dessen Modelll

osung bei ei-
Geog. Breite KT-Modell TKE-Modell KPP-Modell
20

N 0.60 1.99 3.77
50

N 0.35 0.32 0.69
80

N 0.42 0.72 0.41
Tabelle 3.2: RMS
SST
-Abweichungen in K f

ur Modelll

aufe bei Station OWS-Papa mit
unterschiedlichen Coriolis-Parametern.
nem Coriolis-Parameter, der 80

N entspricht, den Beobachtungen besonders nahe
kommt.
In diesem Abschnitt k

onnen keine Aussagen dar

uber gemacht werden, wessen
Abh

angigkeit vom Coriolis-Parameter der Realit

at besonders nahe kommt. Hier-
zu br

auchte man Messungen von Temperatur und Antrieb an einer Station, deren
geographische Breite sich von OWS-Papa unterscheidet.
43
3 Experimente bei Station OWS-Papa
0 50 100 150 200
6
8
10
12
14
16
KT−Modell
SS
T 
  [°
C]
Beobachtung
20N        
50N        
80N        
0 50 100 150 200
6
8
10
12
14
16
TKE−Modell
SS
T 
  [°
C]
0 50 100 150 200
6
8
10
12
14
16
KPP−Modell
Zeit   [dez. Tag seit 26.3.1961]
SS
T 
  [°
C]
Abbildung 3.13: SST's der drei Modelle f

ur Modelll

aufe bei Station OWS-Papa mit
unterschiedlichen Coriolis-Parametern.
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Das TKE-Modell w

are f

ur eine solche Untersuchung besonders gut geeignet, da es bei
Station OWS-Papa eine gute

Ubereinstimmung mit den Beobachtungen aufweist und
zudem bereits eine

Anderung des Coriolis-Parameters auf einen Wert, der 30

N ent-
spricht eine signikante Abweichung der Modelll

osung (RMS
SST
= 0:96K bei 30

N
und einer vertikalen Au

osung von 5m) zur Folge hat.
Die signikante Abweichung der Modelll

osung bei 30

N ist dehalb von Vorteil, weil
sich das Zentrum des atlantischen Subtropenwirbels ebenfalls bei 30

N bendet und
somit Messungen an einem Ort vorgenommen werden k

onnten wo der zu erwartende
Einuss von horizontaler Advektion gering ist.
Im Pazik w

urde sich f

ur eine solche Untersuchung die Station ALOHA bei 22:75

N,
158

WdesHOT (Hawaii Ocean Time-series) Programmes anbieten. An dieser Station
die wenig durch horizontale Advektion beeinusst wird wurden

uber Jahre monatlich
neben bioloischen Parametern auch Temperatur, Salzgehalt und meteorologische Pa-
rameter gemessen. Zudem ist in der N

ahe bei 23:40

N, 162:27

W eine Messboje des
National Data Buoy Centers verankert, die kontinuierlich Wingeschwindigkeit,
Luft- und Wassertemperatur sowie Feuchte der Luft aufzeichnet. Lediglich f

ur die
solare Einstrahlung m

ussten Daten aus einer Reanalyse (z.B. ECMWF) verwendet
werden.
3.5 Einuss der Parametrisierung der solaren Einstrah-
lung auf die Modelll

osungen
Die Absorption der solaren Einstrahlung ist nach Gleichung (2.9) parametrisiert.
Nach Paulson und Simpson (1977) ist es ausreichend, die eingestrahlte Energie auf
zwei Frequenzb

ander aufzuteilen, die jeweils den Anteil r
i
der Gesamtenergie enthal-
ten. Die Parameter 
i
entsprechen den Kehrwerten der Band-Absoptionskoezienten.
Die verwendete Zuordnung der Parameters

atze r
1
, r
2
, 
1
, 
2
mit dem water type nach
Jerlov ist in Tabelle (3.3) aufgelistet. Um ein Gef

uhl zu vermittel, welchen Einuss
water type nach Jerlov r
1
r
2

1

2
I 0.58 0.42 0.35 23
IA 0.62 0.38 0.6 20
IB 0.67 0.33 1 17
II 0.77 23 1.5 14
III 0.78 0.22 1.4 7.9
Tabelle 3.3: Denition der water types nach Jerlov

uber die Kehrwerte der Ban-
dabsorbtionskoezienten 
i
und Anteile an der Gesamtenergie r
i
.
die

Anderung um einen water type auf das Absorptionsverhalten der Wassers

aule
nimmt sei hier ein Beispiel angef

uhrt:
Bei einer solaren Einstrahlung von 200
W
m
2
werden bei einer

Anderung von Typ I auf
Typ IB in den obersten 20m 30
W
m
2
mehr W

arme absorbiert.
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Aus Messungen der Secchi-Tiefe (der Tiefe, bis zu der eine weie Scheibe sichtbar
ist) ergab sich, dass das Absorptionsverhalten bei Station OWS-Papa nicht konstant
ist. Nach Lewis et al. (1988) liegt ihm folgender Jahresgang zu Grunde:
Typ IA von Dezember bis Februar, Type II von Juni bis September und Typ IB in
den anderen Monaten.
In den Modelll

aufen der vorigen Kapitel wurde

uber den gesamten Zeitraum Typ IB
verwendet.
Nach Abbildung (3.14) sind die Modelll

osungen der drei Deckschichtmodelle beson-
ders im Sommer sensitiv gegen

uber einer

Anderung der Parametrisierung der solaren
Einstrahlung.

Anderungen um einen water type nach Jerlov ziehen sowohl beim
TKE als auch beim KPP-Modell maximale Unterschiede der sommerlichen SST von
knapp unterhalb einem Kelvin nach sich. Die Sensitivit

at des KT-Modells ist etwas
h

oher, hier treten Unterschiede von

uber einem Kelvin auf.
Besonders au

allig ist, dass sich beim KT-Modell Auswirkungen unterschiedlicher
Parametrisierungen der solaren Einstrahlung schon ab Tag 65, also bereits im Juni
zeigen, wohingegen die Modelll

osungen des KPP und TKE-Modells erst ab Tag 100,
also Mitte Juni, auseinanderlaufen.
Festzuhalten bleibt also, dass sich alle drei Modelle gegen

uber

Anderungen der Pa-
rametrisierung der solaren Einstrahlung sensitiv zeigen. Aus diesem Grund sollte
in Gebieten, in denen es w

ahrend des Sommers starke

Anderungen des Absorpti-
onsverhaltens der Wassers

aule (z.B. auf Grund von Algenbl

uten) gibt, die zeitliche
Abh

angigkeit des water types nach Jerlov nicht vernachl

assigt werden.
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Abbildung 3.14: SST's der drei Modelle f

ur Modelll

aufe bei Station OWS-Papa
mit unterschiedlichen Parametrisierungen der solaren Einstrahlung.
Sonstige Parameter stammen aus der Optimierung mit water-type
IB.
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Antrieb
In diesem Kapitel sollen die in Kapitel drei entdeckten Unterschiede zwischen den
Modellen mit besonderem Hinblick auf die Ursachen n

aher untersucht werden. Hierzu
werden verschiedene Experimente mit idealisiertem Antrieb durchgef

uhrt.
4.1 Antrieb mit konstanter Abk

uhlung an der Ober-


ache
Das in diesem Abschnitt beschriebene Experiment ist von Large et al. (1994)

ubernommen. Es soll die Vorg

ange in einer windstillen wolkenlosen Nacht simulie-
ren. Der Antrieb erfolgt

uber W

armeverlust durch langwellige Strahlung und be-
tr

agt 100W=m
2
. Zu Beginn ist die Wassers

aule linear geschichtet. Die somit konstante
Brunt-V

ais

al

a- Frequenz betr

agt 0:016s
 1
was mit der verwendeten linearisierten
Zustandsgleichung einem vertikalen Temperaturgradienten von
@T
@z
= 0:1
K
m
entspricht.
Nach Abbildung (4.1) zeigen sich nach drei Tagen nur geringf

ugige Unterschiede zwi-
schen den Modelll

osungen der verschiedenen Deckschichtmodelle:
Die Modelll

osung des KPP-Modells mit 10m vertikaler Au

osung setzt die Deck-
schichttiefe etwas tiefer an.
Die hochaufgel

oste (1m) Modelll

osung des KPP-Modells weist in den ersten Metern
leichte Instabilit

at auf.
Die hochaufgel

oste (1m) Modelll

osung des TKE-Modells ist in der gesamten Deck-
schicht leicht instabil.
Diese Unterschiede k

onnen jedoch auf Grund ihrer Gr

oenordnung keinen Beitrag
zum Verst

andnis der im vorigen Kapitel entdeckten Unterschiede zwischen den Mo-
delll

osungen der drei Modelle liefern. Trotzdem sei das Verhalten der drei Modelle im
Folgenden etwas n

aher beschrieben:
Der Algorithmus des KT-Modells mischt bei reiner Konvektion lediglich so tief, bis
alle Instabilit

aten in der Wassers

aule beseitigt sind (convective adjustment). Der Ver-
lauf des turbulenten W

armeusses, der sich aus dem Ansatz des KT-Modells ergibt,
folgt aus der Erhaltungsgleichung f

ur Temperatur (2.8). Ohne solare Einstrahlung
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Abbildung 4.1: Modelll

osungen der drei Deckschichtmodelle f

ur verschiedene vertikale
Au

osungen nach drei Tagen Abk

uhlung der Ober

ache mit 100
W
m
2
.
reduziert sich diese in der a priori vorgegebenen homogenen Deckschicht zu
@T
@t
=  
@T
0
w
0
@z
: (4.1)
Weil in der homogenen Deckschicht die Temperatur nicht abh

angig von der Tiefe ist,
folgt, dass die Divergenz des turbulenten W

armeusses konstant ist. Hieraus folgt
wiederum, dass der turbulente W

armeuss linear mit der Tiefe verkn

upft ist.
Der Vergleich der Diusionskoezienten des KPP und TKE-Modells in Abbildung
(4.1) ergibt, dass das KPP-Modell durchweg mit h

oheren Diusionskoezienten
rechnet. Auch die Abh

angigkeit der Diusionskoezienten von der Tiefe unterschei-
det sich, wie in den F

allen mit 1m vertikaler Au

osung zu sehen ist:
Der Verlauf des Diusionskoezienten des TKE-Modells ist proportional zum
Abstand zur Ober

ache bzw. zur Unterkante der Deckschicht. Das ist die Folge der
in dieser Modellversion eingebauten geometrischen Begrenzung der L

angenskala im
Falle instabiler Schichtung.
Das KPP-Modell geht hingegen a priori von einem kubischen durch die dimensions-
lose Formfunktion G() bestimmten Verlauf des Diusionskoezienten aus.
Nach Abbildung (4.2) f

uhren jedoch beide Ans

atze zu einem fast identischen linearen
Verlauf des turbulenten W

armeusses, der sich lediglich durch die Gr

oe des entrain-
ment an der Unterkante der Deckschicht unterscheidet. Nach Deardorff et al.
(1969) soll das Verh

altnis des turbulenten Ober

achenw

armeusses zur Einmischung
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Abbildung 4.2: Turbulente W

arme

usse nach drei Tagen Abk

uhlung der Ober

ache
mit 100
W
m
2
. Der turbulente W

armeuss des KPP-Modells ist zudem
in den 'lokalen' Anteil K
H
@T
@z
und in den 'nichtlokalen', oder auch
counter-gradient genannten Anteil K
H

H
aufgespalten.
von W

arme an der Unterkante der Deckschicht -0.2 betragen. F

ur das KPP-Modell
ergibt sich ein etwas geringeres Verh

altnis von -0.16 und f

ur das TKE-Modell ein
Wert von -0.06.
Nach Kaese (1998) ist der lineare Verlauf des turbulenten W

armetransportes des
TKE-Modells bei reiner Konvektion nicht

uberraschend, weil er auch auf analyti-
schem Wege unter Vernachl

assigung lokalzeitlicher

Anderungen der TKE und mit
Hilfe der Annahme, dass die L

angenskala st

uckweise linear ist, hergeleitet werden
kann.
Aus dem down-gradient Ansatz f

ur den turbulenten W

armetransport des TKE-
Modells ergibt sich bei Abk

uhlung an der Ober

ache eine leicht instabile Deckschicht.
Im Gegensatz hierzu ist der turbulente W

armetransport des KPP-Modells durch den
counter-gradient Transportterm nicht zwingend an den lokalen Temperaturgradient
gebunden. In den unteren zwei Dritteln

ubernimmt nach Abbildung (4.2) dieser
Term die dominante Rolle beim Transport von W

arme durch turbulente Vermischung.
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4.2 Antrieb mit konstantem Windstress
Wie im vorigen Abschnitt ist die Wassers

aule zu Beginn des Experimentes linear
stabil geschichtet. Der vertikale Temperaturgradient betr

agt ebenfalls 0:1K=m.
Angetrieben werden die Modelle mit einem konstanten Windstress von 0:3N=m
2
. Mit
der von Large et al. (1995) ver

oentlichten Beziehung f

ur den drag-Koezienten
entspricht dies einer Windgeschwindigkeit in 10m H

ohe von etwa 13
m
s
.
Ist das au

osungsabh

angige Verhalten der Modelle bei Station OWS-Papa durch
den Windstress bestimmt?
Nach Abbildung (4.3) gibt das Verhalten des KT-Modelles bei Antrieb mit konstan-
tem Windstress keinen Aufschluss

uber die starke Abh

angigkeit der Modelll

osungen
von der vertikalen Au

osung bei Station OWS-Papa:
Bei Antrieb mit konstantem Windstress mischt das KT-Modell mit steigender
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Abbildung 4.3: Modelll

osungen der drei verschiedenen Deckschichtmodelle f

ur unter-
schiedliche vertikale Au

osungen nach 16 Stunden. Angetrieben wur-
den die Modelle mit einem konstanten Windstress von 0:3
N
m
2
.
Au

osung acher. Das ist am besten an der Deckschichttemperatur zu erkennen,
denn in diesem Fall gilt je tiefer ein Modell die ehemals stabil geschichtete Was-
sers

aule durchmischt, umso mehr kaltes Wasser wird in die Deckschicht eingemischt
und desto k

alter wird die Deckschicht. Dieses Verhalten ist nur schwach ausgepr

agt
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und zudem noch genau entgegengesetzt zu dem Verhalten bei Station OWS-Papa.
Das TKE-Modell mischt nach Abbildung (4.3) ebenfalls mit steigender Au

osung a-
cher. Dieser Eekt ist etwas ausgepr

agter als beim KT-Modell und passt gut in das
Bild der Ergebnisse der Modelll

aufe bei Station OWS-Papa:
In Abschnitt (3.3.3) wurde gezeigt, dass ein Grund f

ur die Au

osungsabh

angigkeit
des TKE-Modells der stabilisierende Eekt der solaren Einstrahlung ist, der sich bei
hohen Au

osungen vergleichsweise verst

arkt bemerkbar macht. Zusammen mit der
Tendenz des TKE-Modells, bei Windantrieb mit h

oherer Au

osung acher zu mi-
schen, sind das die Gr

unde f

ur das au

osungsabh

angige Verhalten bei Station OWS-
Papa.
Die Abh

angigkeit des KPP-Modells von der Au

osung bei konstantem Antrieb durch
Windstress gleicht nach Abbildung (4.3) dem Verhalten bei Station OWS-Papa. Bei
einer Verringerung der Au

osung von 5m auf 10m wird die Deckschichttiefe etwas
tiefer. Bei einer

Anderung der Au

osung von 5m auf 1m vertieft sich die Deckschicht
wesentlich, nach Abbildung (4.3) etwa um 25%.
Auf Grund der Gr

oenordnung der Abh

angigkeit des KPP-Models von der Au

osung
bei Antrieb mit konstantem Windstress ist davon auszugehen, dass das Verhalten
des KPP-Modells bei Windstress die Au

osungsabh

angigkeit bei Station OWS-Papa
erkl

art. Weil die Au

osungsabh

angigkeit nach Abschnitt (3.3.4) durch eine

Ande-
rung des Parameters Ri
cr
kompensiert werden kann, liegt die Vermutung nahe, dass
die Denition der Deckschichttiefe abh

angig von der Au

osung ist. Bei Konvektion
ohne Windstress im vorigen Abschnitt konnte keine wesentliche Abh

angigkeit von
der Au

osung festgestellt werden. Weil im Falle reiner Konvektion die aufgel

oste
Stromscherung in der Denition der Deckschichttiefe (Gleichung (2.47)) gegen

uber
der Parametrisierung der nicht aufgel

osten Stromscherung vernachl

assigbar ist, folgt,
dass das Verh

altnis
(B
r
 B (z))
V
2
t
(z)
(4.2)
eine geringe Sensitivit

at gegen

uber

Anderungen der Au

osungen aufweist. Somit muss
die Dierenz des Betrages der Str

omungsgeschwindigkeit V
r
 V (z) in der Denition
der Deckschichttiefe abh

angig von der Au

osung sein. Der groe Unterschied zwischen
den Modelll

osungen mit 1m und 5m Au

osung bei Station OWS-Papa erkl

art sich
dann auch dadurch, dass in der verwendeten Modellversion V
r
nicht wie von Large
et al. (1994) gefordert die

uber die Ober

achenschicht gemittelte, sondern lediglich
die Geschwindigkeit des ersten diskreten Wasserpaketes ist. Schon bei einer etwas
gr

oberen Au

osung von 2m vermindert sich der Modellfehler RMS
SST
bei Station
OWS-Papa um mehr als 1=2K auf 0.77K.
Vergleich der Diusionskoezienten des TKE und KPP-Modells
Die Diusionskoezienten des TKE-Modells sind nach Abbildung (4.3) im ersten
Drittel der Deckschicht durchweg h

oher als die des KPP-Modells. Zudem ist am li-
nearen Verlauf des Diusionskoezienten bei einer vertikalen Au

osung von 1m im
gleichen Bereich zu sehen, dass die L

angenskala geometrisch durch den Abstand zur
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Ober

ache begrenzt ist. Dagegen ist der Verlauf des Diusionskoezienten des KPP-
Modells wie bei Konvektion kubisch und durch die Formfunktion G () bestimmt.
Vergleich der Modelll

osungen mit vertikaler Au

osung von einem Meter
In diesem Abschnitt werden die Modelll

osungen mit vertikaler Au

osung von einem
Meter verglichen, da die Modelll

osungen mit 5m Au

osung auf Grund ihrer groben
Au

osung nicht so viel Information

uber die Prozesse in der Deckschicht enthalten.
Die Modelll

osungen der drei Modelle unterscheiden sich nach Abbildung (4.3)
grundlegend durch die Sch

arfe der Thermokline:
Der Temperaturgradient in der Thermokline in der Modelll

osung des KT-Modells
ist auf Grund der a priori Annahme einer homogenen Deckschicht sehr gro. Der

Ubergang von der durch Turbulenz beeinussten Deckschicht zum Inneren des
Ozeans umfasst maximal eine Gitterbox. Das ist die Folge des Konzepts, das dem
KT-Modells zugrunde liegt: Die Wassers

aule wird in zwei Regime, in die homogene
Deckschicht und in das Innere des Ozeans, unterteilt. Das Modell beantwortet

uber eine vereinfachte TKE-Bilanz die Frage, in welcher Tiefe die Grenze verl

auft.
F

allt die berechnete Grenze zwischen den Regimes nicht mit der Unterkante eines
diskretisierten Wasserpaketes zusammen, so wird das Wasserpaket, in welchem die
berechnete Grenze zwischen den Regimes verl

auft, partiell gemischt.
Das Konzept des TKE-Modells beinhaltet keine solche Trennung der Prozesse in
der Deckschicht und im Inneren des Ozeans. Der

Ubergang von der homogenen
Deckschicht zum Inneren des Ozeans ist ieend, der genaue Ort eine Frage der
Denition. Kara et al. (2000) haben in der Literatur verbreitete Denitionen
zusammengetragen und eine eigene hinzugef

ugt. Gebr

auchlich sind demnach De-
nitionen

uber

Anderungen der Dichte oder Temperatur relativ zu Werten an der
Ober

ache. Das verwendete Kriterium f

ur die Denition

uber derartige Tempera-
turdierenzen liegt in der Literatur zwischen 0.1K und 1K. Auch die Denition der
Deckschichttiefe nach Kara et al. (2000)

uber eine

Anderung der Temperatur
relativ zum Mittelwert einer n

ahrengsweise homogenen Schicht ist problematisch.
F

ur den Bereich des Paziks, in dem auch die Station OWS-Papa liegt, wird gezeigt,
dass ein optimales Kriterium saisonal variabel sein m

usste.
In dieser Arbeit wird davon ausgegangen, dass bei identischem Antrieb der Mo-
delll

osung mit niedrigeren SST-Werten eine tiefere Deckschicht zu Grunde liegt. In
diesem Sinne mischt also das TKE-Modell bei konstantem Windstress nach Abbil-
dung (4.3) tiefer als das KT-Modell, obwohl das Ende der augenscheinlich homogenen
Schicht etwa in der gleichen Tiefe liegt. Derart kleine Temperaturgradienten in der
Pyknokline, wie sie in Abbildung (4.3) zu sehen sind, sind die Folge der Ver

anderung
der Parameter von Gaspar et al. (1990). Nach Abbildung (4.4) hat sowohl die
ver

anderte Parameterwahl nach Blanke und Delecluse (1992) als auch der in
dieser Arbeit optimierte Parametersatz den Eekt, den

Ubergang der homogenen
Deckschicht zur Schichtung im Inneren des Ozeans bei Eintrag von TKE durch
Wind zu gl

atten. (Unter dem Vorbehalt, dass die verwendeten Ober

achen

usse der
Realit

at entsprechen ist nach Abbildung (4.5), in der die maximalen beobachteten
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Abbildung 4.5: Zeitlicher Verlauf der modellierten und beobachteten maximalen ver-
tikalen Temperatugradienten in der Wassers

aule von 0 bis 300 Meter
bei Station OWS-Papa. Die vertikale Au

osung der Modelll

aufe betrug
1m.
und modellierten Temperaturgradienten bei Station OWS-Papa

uber die Zeit
aufgetragen sind, die Modelll

osung mit den in dieser Arbeit optimierten Parametern
die realistischste. Die Parameters

atze nach Blanke und Delecluse (1992) und
Gaspar et al. (1990) scheinen den Temperaturgradienten in der Pyknokline zu

ubersch

atzen.)
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Zudem hat die gegen

uber Gaspar et al. (1990) ver

anderte Parameterwahl den
Eekt, die Deckschicht zu vertiefen. Hieraus folgt, dass bei Antrieb durch Windstress
eine Erh

ohung des Verh

altnisses der Diusionkoezienten von TKE und Impuls a
den gleichen qualitativen Eekt auf die Modelll

osung nimmt wie eine Erh

ohung der
Konstanten c
k
im Ansatz f

ur den Diusionskoezienten K
m
= c
k
l
k
p
e.
Der Temperaturgradient des KPP-Modells in der Thermokline ist nach Abbildung
(4.3) gr

oer als der des TKE-Modells mit optimierten Parametern und kleiner als
der des KT-Modells. Die Deckschichttiefe ist, wie sowohl an der SST, als auch an der
augenscheinlich homogenen Schicht zu erkennen ist, wesentlich tiefer als beim KT-
und TKE-Modell.
4.3 Antrieb mit konstantem Windstress und konstan-
ter Erw

armung an der Ober

ache
Die Ergebnisse der vorigen Abschnitte ergaben keinen Aufschluss

uber das stark
au

osungsabh

angige Verhalten des KT-Modells bei Station OWS-Papa; deshalb sei
hier zun

achst nochmals eingehender auf das Verhalten bei Antrieb mit Windstress
eingegangen.
In Abbildung (4.6) sind die zeitlichen Verl

aufe der Deckschichttiefen zweier Mo-
delll

osungen des KT-Modells mit vertikalen Au

osungen von 5m und 1m aus dem
Experiment mit Windstress des vorigen Abschnittes zu sehen. Die Deckschichttiefen
vergr

oern sich nicht kontinuierlich, sondern benden sich lange Zeit an der Unter-
kante des letzten noch vollst

andig homogenisierten diskreten Wasserpaketes, um sich
dann sprunghaft bis zur Unterkante des n

achsten Wasserpaketes zu vertiefen. Durch
dieses Verhalten kann der Unterschied in den Deckschichttiefen fast ein gesamtes
Wasserpaket der gr

oberen Au

osung betragen, auerdem ist im zeitlichen Mittel die
Deckschichttiefe der groben Au

osung nicht so tief, wie die der hohen.
Unerwartet ist noch eine weitere Besonderheit der Verl

aufe der Deckschichttiefen:
Die Deckschichttiefe der groben Au

osung ist zwar im zeitlichen Mittel geringer als
die der L

osung mit hoher Au

osung, dennoch gibt es Zeitpunkte in denen die Deck-
schichttiefe der L

osung mit grober Au

osung tiefer ist. Diese Zeitpunkte liegen immer
genau nach dem vollst

andigen Durchmischen eines weiteren diskreten Wasserpaketes.
Diese Ph

anomen, beschrieben bei Oschlies (1999), ist eine Folge der Diskretisie-
rung. Die in dieser Arbeit verwendeten Deckschichtmodelle aber auch viele andere
numerischen Ozean-Zirkulationsmodelle diskretisieren nite Volumina. Jedes dieser
diskreten Wasserpakete ist homogen. Bei der Diskretisierung von kontinuierlichen
Temperaturprolen wird so vorgegangen, dass die diskreten Werte, dem

uber das
Wasserpaket gemitteltem kontinuierlichen Temperaturprol entsprechen. Oschlies
(1999) zeigt, dass gr

obere Au

osungen eine vergleichsweise h

ohere potentielle Energie
der diskreten Wassers

aule nach sich ziehen. In einem einfachen Beispiel wird gezeigt,
dass dieser Gewinn an potentieller Energie f

ur Modelle wie dem KT-Modell, die mit
vertikal integrierten Energie-Balancen rechnen, zu gr

oeren Deckschichttiefen bei gro-
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Abbildung 4.6: Oben: Zeitlicher Verlauf der potentiellen Energien relativ zur anf

ang-
lichen Energie der hochaufgel

osten Wassers

aule bei Antrieb mit einem
Windstress von 0:3
N
m
2
. Unten: Zeitlicher Verlauf der Deckschichttie-
fen.
ber Au

osung f

uhren kann.
Der Unterschied in der potentiellen Energie, der dazu f

uhrt, dass die Modelll

osung
mit gr

oberer Au

osung von Zeit zu Zeit tiefere Deckschichten aufweist, ist in Abbil-
dung (4.6) deutlich zu sehen. In ihr ist der zeitliche Verlauf der potentiellen Energie
relativ zur potentiellen Energie der hochaufgel

osten Wassers

aule zu Beginn des Ex-
perimentes zu sehen.
F

ur das Verst

andnis, aus welchem Grund die zeitliche Entwicklung der Deckschicht-
tiefen ein sprunghaftes Verhalten aufweist, muss n

aher auf den Algorithmus des KT-
Modells eingegangen werden: Am Ende eines Zeitschrittes nach der Beseitigung von
Instabilit

aten durch convective adjustment wird der Eintrag von TKE in die Deck-
schicht mit Hilfe des ersten Terms in Gleichung (2.17)
m  u
3
?
e
 
h
H
0
; (4.3)
der den eektiven Eintrag von TKE in die Deckschicht parametrisiert, berechnet. Die
Tiefe der Deckschicht h ist hierbei die Tiefe der Deckschicht, die sich aus der Rech-
nung des letzten Zeitschrittes ergab. Die Multiplikation des Ausdruckes (4.3) mit
dem Zeitschritt ergibt die TKE, die zum Hochmischen von schwerem Wasser in die
Deckschicht zur Verf

ugung steht. Der Algorithmus mischt nun so viele diskreten Was-
serpakete vollst

andig, bis die in diesem Zeitschritt eingetragene TKE aufgebraucht ist.
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Der Bedarf an TKE f

ur die Vermischung ergibt sich aus der Dierenz der potentiellen
Energie vor und nach dem Mischen. Steht nach dem Vermischen eines Wasserpaketes
mit der Deckschicht noch TKE zur Verf

ugung, die jedoch nicht zum vollst

andigen
Einmischen des n

achsten Wasserpaketes ausreicht, so wird partiell gemischt.
Der Anteil R des Wasserpaketes, der noch mit in die Deckschicht eingemischt wird,
berechnet sich nach Thompson (1976) mit:
R =
TKE
k 1
g
TKE
k
; (4.4)
wobei TKE
k 1
der Energie entspricht, die nach dem Einmischen des k   1-ten Was-
serpaketes noch

ubrig ist, die aber nicht ausreicht um das k-te Wasserpaket noch
vollst

andig einzumischen.
g
TKE
k
entspricht der Energie, die ben

otigt werden w

urde,
um das k-te Wasserpaket in die bis bereits zum k 1-ten Wasserpaket homogenisierte
Wassers

aule vollst

andig einzumischen.
Der Anteil des Wasserpaketes, der noch mit in die Deckschicht eingemischt wird, ent-
spricht also dem Anteil an TKE, der zur Verf

ugung steht, am Aufwand von TKE, der
zum vollst

andigen Vermischen ben

otigt w

urde.
Die Frage, die es nun zu beantworten gilt, um das sprunghafte Verhalten der Deck-
schichtvertiefung in Abbildung (4.6) zu verstehen, lautet: Weshalb mischt das KT-
Modell mit einer vertikalen Au

osung von 5m in einem Zeitraum, in dem das Modell
mit einer vertikalen Au

osung von einem Meter ein Wasserpaket vollst

andig in die
Deckschicht einmischt, nicht ein F

unftel des n

achsten Wasserpaketes in die Deck-
schicht ein?
Folgende Rechnung soll eine Antwort auf diese Frage geben: Eine Wassers

aule sei ho-
mogen bis einschlielich dem k  1-ten Wasserpaket durchmischt. Die Energie TKE
k
,
die ben

otigt wird, um ein weiteres Wasserpaket (das k-te) in die Deckschicht einzu-
mischen, berechnet sich aus der Dierenz der potentiellen Energie der Wassers

aule
vor und nach dem Einmischen:
TKE
k
= g
k 1
X
i=1

Do
z
i
z
i
+ g
i
max
X
i=k

i
z
i
z
i
| {z }
E
pot
vorher
 g
k
X
i=1

Dn
z
i
z
i
  g
i
max
X
i=k+1

i
z
i
z
i
| {z }
E
pot
nacher
; (4.5)
mit der H

ohe der diskretisierten Wasserpakete z
i
, der Tiefe der Mittelpunkte z
i
, in
der die

uber das Wasserpaket gemittelte Dichte 
i
deniert ist und mit den Dichten
der Deckschicht vor dem Einmischen des k-ten Wasserpaketes 
Do
und nach dem Ein-
mischen 
Dn
.
F

ur die Dichte der Deckschicht nach dem Einmischen des k-ten Wasserpaketes gilt
unter der Vorraussetzung

aquidistanter Mittelpunkte der diskretisierten Wasserpake-
te:

Dn
=
(k   1)
Do
+ 
k
k
: (4.6)
Mit Gleichung (4.5) und (4.6) ergibt sich f

ur die Energie TKE
k
, die ben

otigt wird um
das k-te Wasserpaket in die Deckschichteinzumischen
TKE
k
=
z
2
2
g


k
  
Do

(k   1) : (4.7)
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Sei nun soviel Energie zur Verf

ugung, wie ein Modell mit n-facher Au

osung ben

otigt,
um ein Wasserpaket tiefer zu mischen. Zu zeigen ist, dass diese Energie nicht aus-
reicht, um 1=n-tel des grobaufgel

osten Wasserpaketes einzumischen.
Sei Z der

aquidistante Abstand der Mittelpunkte der diskretisierten Wasserpakete
des Modells mit n-facher Au

osung. K sei der Index des Wasserpaketes der hochauf-
gel

osten Wassers

aule, das unmittelbar unterhalb der Unterkante des k   1-ten Was-
serpaketes der grobaufgel

osten Wassers

aule positioniert ist (siehe Skizze in Abbildung
(4.7)). Dann gilt
A
Ti
ef
e
DichteρDo
k−1
k
K
∆ z
∆ Z
B
ρDo
∆ z
∆ Z
k−1
k
K
Dichte
Abbildung 4.7: Skizzen f

ur lineare (A) und homogene Schichtung (B) unterhalb der
Deckschicht.
Z =
z
n
(4.8)
und
K = n  k   n + 1: (4.9)
Mit Gleichung (4.6)-(4.8) ergibt sich f

ur die Energie, die das hochaufgel

oste Modell
ben

otigt, um ein weiteres Wasserpaket einzumischen:
TKE
K
=
z
2
2n
g


K
  
Do

(k   1) : (4.10)
Sei nun TKE
K
die Energie, die dem grobaufgel

osten Modell zum Einmischen des k-
ten Wasserpaketes zur Verf

ugung steht. Dann betr

agt nach Gleichung (4.3) der Anteil
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R des Wasserpaktes der partiell gemischt wird:
R =
z
2
2n
g


K
  
Do

(k   1)
z
2
2
g (
k
  
Do
) (k   1)
=
1
n

K
  
Do

k
  
Do
: (4.11)
Falls die Wassers

aule unterhalb des k  1-ten Wasserpaketes homogen geschichtet ist
(Fall B in Abbildung (4.7)), w

urde das grobaufgel

oste Modell nach Gleichung (4.10)
1=n-tel des k-ten Wasserpaketes einmischen.
Bei linearer Schichtung unterhalb des k   1-ten Wasserpaketes (Fall A in Abbildung
(4.7)) gilt:

k
= 
Do
+ z (4.12)
und

K
= 
Do
+ 
z
n
; (4.13)
woraus mit Gleichung (4.10) unabh

angig vom vertikalen Gradienten der Dichte 
folgt:
R =
1
n
2
: (4.14)
Mit einer TKE, die einem Modell mit n-facher Au

osung ausreicht, um ein weiteres
Wasserpaket in die Deckschicht einzumischen, kann das grobau

osende Modell also
lediglich 1=n
2
-tel und nicht 1=n-tel des n

achsten grobaufgel

osten Wasserpaketes ein-
mischen.
Der Algorithmus ist troztdem energieerhaltend, da sich in den darauolgenden Zeit-
schritten die Dierenz der Dichte zwischen dem k   1-ten und k-ten Wasserpaket
durch partielles Mischen verringert.
Nach den Erkl

arungen der vorigen Abschnitte kann verstanden werden, weshalb die
Deckschichttiefe der groben Au

osung um die Tiefe eines diskreten Wasserpaketes
acher sein kann als die des Modells mit einer feineren Au

osung. Bei Station OWS-
Papa ist der Unterschied der SST von bis zu 2K der zwei Modelll

aufe mit vertikaler
Au

osung von einem und f

unf Metern jedoch nicht durch einen Unterschied der Deck-
schichttiefen von 5m zu erkl

aren.
Um das Verhalten bei Station OWS-Papa zu erkl

aren, muss der stabilisierende Eekt
von Netto-W

arme

ussen in den Ozean hinein ber

ucksichtigt werden. In Abbildung
(4.8) sind die Ergebnisse zweier Modelll

aufe mit unterschiedlicher vertikaler Au

osung
zu sehen. Das Experiment ist bis auf einen W

armeeintrag in die ersten 10m von
400W=m
2
identisch mit dem in Abbildung (4.6): Ein Windstress von 0:3
N
=
m
2
ero-
diert die lineare Schichtung einer Wassers

aule. Die Modelll

osungen sind nun nach 20
Stunden zu keinem Zeitpunkt mehr identisch und der Unterschied in den Tiefen der
Deckschicht betr

agt nach etwa 60 Stunden mehr als die H

ohe eines Wasserpaketes
des grobaufgel

osten (z = 5m) Modells.
Das Verhalten in Abbildung (4.8) und bei Station OWS-Papa erkl

art sich an Hand
eines Beispiels wie folgt: Unterhalb der Deckschicht sei die Schichtung linear. Durch
einen Netto-W

armeuss in den Ozean hinein wird die Deckschicht stabil. Es stehe
nun soviel TKE zur Verf

ugung, dass ein hochau

osendes Modell die alte Deckschicht
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Abbildung 4.8: Zeitliche Entwicklung der Deckschichttiefe des KT-Modells f

ur unter-
schiedliche vertikale Au

osungen. Angetrieben wurde das Modell mit
einem Windstress von 0:3N=m
2
sowie einem auf die oberen 10 Meter
verteilten W

armeuss von 400W=m
2
in die Wassers

aule hinein.
wieder homogenisieren kann und zudem noch ein weiteres Wasserpaket mit einmi-
schen kann. Die eingetragene W

arme verteilt sich also auf eine Deckschicht, die um
ein hochaufgel

ostes diskretes Wasserpaket tiefer ist.
Ein Modell mit einer Au

osung, die nur einem 1=n-tel der hochaufgel

osten entspricht,
verteilt die W

arme auf eine Deckschicht, die nach Gleichung (4.14) lediglich um 1=n-
tel des hochaufgel

osten Wasserpaketes tiefer ist. Die Folge ist ein im Vergleich zum
hochau

osenden Modell gr

oerer Dichtegradient an der Unterkante der Deckschicht,
was im n

achsten Zeitschritt wiederum eine im Vergleich zum hochau

osenden Modell
geringere Deckschichtvertiefung nach sich zieht.
Es bleibt also festzuhalten: Die Deckschichttiefen grobaufgel

oster integraler Deck-
schichtmodelle, die mit Hilfe eines TKE-Budget berechnet werden 'hinken' zeitlich
denen hochaufgel

oster hinterher. Dies ist ein konzeptionelles Problem der Anpas-
sung der urspr

unglichen Theorie von Kraus und Turner (1967) f

ur eine homogene
durchmischte Schicht

uber einem kontinuierlich geschichteten Ozean an vertikal dis-
kretisierte Modelle. In Kombination mit Netto-W

arme

usse in den Ozean hinein f

uhrt
dieses Problem zu der bei Station OWS-Papa beobachteten Au

osungsabh

angigkeit
des KT-Modells.
4.4 Antrieb mit konstantem Windstress und konstan-
ter Abk

uhlung an der Ober

ache
In diesem Abschnitt werden das KPP- und das TKE-Modell mit Beobachtungen der
instabilen (auch superadiabatisch genannten) Ober

achenschicht im Ozean vergli-
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chen.
Anis und Moum (1992) beobachteten im Rahmen des Tropical Heat Expe-
riment mit einem Rapid-Sampling Vertical Proler (beschrieben bei Caldwell
et al. (1985)) an sechs aufeinanderfolgenden N

achten instabile Temperaturgradi-
enten entlang von 140

W zwischen 7

N und 17

N. In diesem Abschnitt werden ihre
Ergebnisse der dritten Nacht verwendet. In dieser Nacht wurden 78 Prole von Tempe-
ratur und Salzgehalt gemessen. Aus Messungen meteorologischer Parameter an Bord
wurde ein Windstress von 0:08N=m
2
und ein W

armeverlust des Ozeans von 171W=m
2
ermittelt. Die beobachteten Temperaturprole wurden auf die mittlere Temperatur
der Deckschicht bezogen, um Ein

usse der Schisbewegung m

oglichst klein zu halten.
Eine anschlieende Mittelung aller Prole der Nacht ergab einen instabilen Tempera-
turgradienten von 2:310
 4
K=m im Bereich von 0.5m bis 23.5m Tiefe. F

ur die Grenzen
des 95% Kondenzintervalls ergaben sich mit der bootstrap Methode 2:8  10
 4
K=m
und 1:7  10
 4
K=m.
In Abbildung (4.9) sind

uber 12 Stunden gemittelte Temperaturprole von Mo-
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Abbildung 4.9:

Uber 12 Stunden gemittelte modellierte Temperaturprole relativ zu
41m. Angetrieben wurden die Modelle mit einem Windstress von
0:08N=m
2
und einem W

armeverlust an der Ober

ache von 171W=m
2
.
delll

aufen des KPP und TKE-Modells mit einer vertikalen Au

osung von 2m zu
sehen. Zu Beginn der Modelll

aufe war die Wassers

aule homogen. Die Prole sind auf
den Temperaturwert in einer Tiefe von 41m bezogen, um die Gr

oenordnung der In-
stabilit

at besser sichtbar zu machen.
Nach Abbildung (4.9) sind die obe

achennahen Temperaturgradienten des KPP- und
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des TKE-Modells mit den in dieser Arbeit optimierten Parametern sehr

ahnlich und
liegen zudem nach Tabelle (4.1) unabh

angig von der vertikalen Au

osung in der
Gr

oenordnung der beobachteten. Im Gegensatz dazu

ubersch

atzten die nahezu iden-
tischen Modell

osungen des TKE-Modells mit den Parametern nach Gaspar et al.
(1990) und Blanke und Delecluse (1992) den Temperaturgradienten relativ un-
abh

angig von der vertikalen Au

osung um eine Gr

oenordnung.
2m 5m 10m
Beobachtung von Anis und Moum (1992) 2.3 - -
KPP-Modell 5.3 3.3 1.8
TKE-Modell; Parameter nach Gaspar et al. (1990) 27.6 20.9 13.5
TKE-Modell; Parameter nach Blanke und Delecluse (1992) 29.0 22.5 15.1
TKE-Modell; optimierte Parameter dieser Arbeit 4.0 3.0 1.9
Tabelle 4.1: Mittel

uber 12 Stunden des instabilen Temperaturgradienten [10
 4
K=m]
der Ober

achenschicht (0.5m-23.5m) bei Antrieb mit einem Windstress
von 0:08N=m
2
und einem W

armeverlust von 171W=m
2
f

ur unterschied-
liche vertikale Au

osungen.
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In diesem Kapitel wird das TKE-Modell mit Messungen in einem Tank verglichen. Ziel
dieses Kapitels ist es zu zeigen, dass der in dieser Arbeit optimierte Parametersatz bei
Antrieb durch W

armeverlust an der Ober

ache den Parameters

atzen von Blanke
und Delecluse (1992) und Gaspar et al. (1990)

uberlegen ist.
5.1 Beschreibung des Tankexperimentes
In Abbildung (5.1) ist der Tank, in dem das Experiment durchgef

uhrt wurde, skiz-
ziert. Er wurde in der Werkstatt des IFM nach Anweisungen von R.H. K

ase gebaut.
Die Wassers

aule im Tank ist 493mm hoch und hat einen Durchmesser von 180mm.
Abbildung 5.1: Skizze des Tankes
Der Antrieb erfolgt

uber Halbleiter-Peltier-Elemente, die sowohl k

uhlen als auch
heizen k

onnen. Sie sind am oberen und unteren Ende der Wassers

aule angebracht.
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Mit 6 Thermistoren wird die zeitliche Entwicklung der Temperatur inmitten der Was-
sers

aule gemessen. Zus

atzlich sind noch jeweils ein Thermistor an der Phasengrenze
Wasser-Metall am oberen und unteren Ende der Wassers

aule angebracht. Der Ab-
stand der einzelnen Thermistoren ist der Abbildung (5.1) zu entnehmen.
Probleme bereitet bei der einfachen Versuchsanordnung das Messen des Antriebes.
Die Leistungsaufnahme der Peltier-Elemente ist zwar

uber Strom und Spannung
leicht zu messen, der Wirkungsgrad der Peltier-Elemente ist jedoch nicht konstant,
sondern eine Funktion des Alters der Elemente sowie der Temperaturdierenz zwi-
schen k

uhlender und W

arme abf

uhrender Seite des Halbleiterelementes.
Mit der Annahme, dass der Transport von W

arme bis zu einem Abstand von einem
Zentimeter von der oberen und unteren Begrenzung der Wassers

aule ausschlielich

uber molekulare Diusion erfolgt, berechnet sich der Eintrag von W

arme pro Fl

ache
P mit Hilfe der W

armeleitungsgleichung und der Dierenz der Temperaturmessungen
des obersten bzw. untersten Thermistorp

archens T durch
P =   
T
z
: (5.1)
Die molekulare Leitf

ahigkeit von W

arme f

ur reines Wasser  betr

agt nachBergmann
und Schaefer (1958) 0:628Wm
 1
K
 1
, der Abstand des obersten und untersten
Thermistorp

archens z nach Abbildung (5.1) jeweils 10mm.
Abbildung (5.2) zeigt den auf obige Weise gesch

atzten zeitlichen Verlauf des Antriebs.
Von unten wird die Wassers

aule nahezu konstant gek

uhlt, und oben wechseln sich
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Abbildung 5.2: Gesch

atzter Eintrag von W

arme 1cm unterhalb der Oberkante sowie
1cm oberhalb der Unterkante der Wassers

aule.
destabilisierende Phasen der Abk

uhlung mit stabilisierenden Erw

armungen ab. Der
Netto-W

armeeintrag einer Periode in die Wasses

aule liegt nahe bei null.
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5.2 Ergebnisse des Tankexperimentes im Vergleich
mit Modelll

osungen des TKE-Modells
Abbildung (5.3) zeigt die modellierte sowie die beobachtete zeitliche Entwicklung der
Wassers

aule zwischen dem zweiten und vorletzten Thermistor. Die vertikale Au

osung
des TKE-Modells betrug 1.6 Zentimeter, die zeitliche 1 Minute. Es wurden die in Ab-
schnitt (3.2.2) optimierten Parameter verwendet.
In Abbildung (5.3) ist zu erkennen, dass die Temperaturschwankungen in der mo-
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Abbildung 5.3: Zeitliche Entwicklung der Temperatur in der Wassers

aule des Tankes.
dellierten Wassers

aule geringer sind als in der beobachteten. Das bedeutet, dass die
W

arme

usse untersch

atzt wurden. Der Grund hierf

ur ist wahrscheinlich, dass der
W

armetransport zwischen dem obersten und untersten Thermistorp

archen entgegen
der Annahme, die Voraussetzung f

ur die Absch

atzung war, doch nicht allein auf mo-
lekularer Diusion beruht.
Nimmt man als Kriterium f

ur die Bestimmung der Deckschichttiefe einen Tempe-
raturunterschied zur Ober

ache von einem zehntel Kelvin, dann ergibt sich nach
Abbildung (5.3) eine

uberraschend gute

Ubereinstimmung der beobachteten und mo-
dellierten Deckschichttiefen w

ahrend der Phase der Abk

uhlung an der Ober

ache
zwischen Stunde 15 und 20. Das bedeutet, dass das TKE-Modell zur Modellierung
extrem kleinskaliger konvektionsinduzierter Turbulenz geeignet scheint obwohl die
Parametern mit Beobachtungen im Ozean bei einer Au

osung von 5m optimiert wur-
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den.
Abbildung (5.4) zeigt das beobachtete und die mit verschiedenen Parameters

atzen
modellierten Temperaturprole nach 16 Stunden und 30 Minuten. Die zeitliche
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Abbildung 5.4: Beobachtetes und modellierte Temperaturprole nach 16 Stunden und
30 Minuten.
Au

osung betrug auch hier eine Minute und die vertikale ebenfalls 1.6cm. Der groe
Unterschied zwischen der Beobachtung und den Modelll

osungen erkl

art sich durch
das massive Untersch

atzen des Antriebes.
Beobachtet wurde ein instabiler Temperaturgradient von 0:14K=m zwischen dem
Thermistorp

archen unterhalb der Phasengrenze Wasser-Metall. Die Modelll

aufe mit
den Parametern nach Blanke und Delecluse (1992) und Gaspar et al. (1990)

ubersch

atzen den instabilen Temperaturgradienten im selben Bereich mit 0:4K=m
deutlich. Das ist der Fall obwohl der im Modell simulierte W

armeverlust an der Ober-


ache viel geringer ist als der reale Antrieb des Tankes.
Der Modelllauf mit den im dritten Kapitel optimierten Parametern zeigt keinen in-
stabilen Temperaturgradienten auf und liegt damit viel n

aher an der Beobachtung
als die Modelll

aufe mit den Parametern nach Blanke und Delecluse (1992) und
Gaspar et al. (1990).
Ein weiteres Ergebnis folgt aus der groen

Ahnlichleit der Modelll

osungen mit den
Parameters

atzen nach Blanke und Delecluse (1992) und Gaspar et al. (1990).
Nach Abbildung (5.4) hat das um Faktor 30 h

ohere Verh

altnis des Diusionskoe-
zienten von TKE zu dem von Impuls bei Blanke und Delecluse (1992) keinen
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Einuss auf Modelll

osungen, bei denen der Windantrieb gegen

uber dem W

armever-
lust an der Ober

ache klein ist. *
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Mit einer vertikalen Au

osung von 5 Metern zeigen das optimierte KT- und TKE-
Modell gute

Ubereinstimmung mit den Beobachtungen bei Station OWS-Papa. Ihre
Fehler liegen nahe an der Grenze der Signikanz. Das KPP-Modell

ubersch

atzt die
Tiefe der Deckschicht in signikanter Weise. Eine Optimierung der Parameter konnte
das nicht

andern, so dass davon auszugehen ist, dass sich entweder die dimensionslo-
sen Flussprole nicht ohne weiteres von der Atmosph

are auf den Ozean

ubertragen
lassen oder, dass der Antrieb stark fehlerbehaftet ist.
Aus Experimenten mit idealisierten Randbedingungen war zu folgern, dass sich die
L

osungen der drei Modelle bei Antrieb mit Wind unterscheiden. Bei Konvektion sind
sie hingegen nahezu identisch. Alle drei Modelle modellieren den turbulenten W

arme-
uss bei Konvektion trotz unterschiedlicher Ans

atze als lineare Funktion der Tiefe.
Zwischen den Temperaturprolen sind nur geringf

ugige Unterschiede auszumachen,
die sich direkt aus den zu Grunde liegenden Ans

atzen der Modelle ergeben:
Das KT-Modell geht a priori von einer homogenen Deckschicht aus. Auch beim KPP-
Modell ist der W

armeuss zumindest in den unteren zwei Dritteln vom Tempera-
turgradienten durch den counter-gradient-Term entkoppelt, so dass hier nur in der
N

ahe der Ober

ache instabile Schichtung zu beobachten ist. Im Gegensatz dazu ist
das TKE-Modell auf Grund des down-gradient-Ansatzes f

ur den turbulenten W

arme-
transport bei Konvektion in der gesamten Deckschicht leicht instabil geschichtet.
Bei der Optimierung des TKE-Modells ergab sich, dass das Verhalten durch den Pa-
rameter c
k
im Ansatz f

ur den Diusionskoezienten sehr gut steuerbar ist. Aus zwei
Gr

unden ist die Optimierung des TKE-Modells durch den Parameter c
k
gegen

uber
einer Optimierung

uber das Verh

altnis der Diusionskoezienten von TKE und Im-
puls, wie sie von Blanke und Delecluse (1992) durchgef

uhrt wurde, vorzuziehen:
 Es gibt keine Beobachtungen, die einen Unterschied der Diusionkoezienten
von Impuls und TKE best

atigen.
 Unrealistisch hohe Temperaturgradienten bei Konvektion werden, wie sich im
Vergleich mit Beobachtungen von Anis und Moum (1992) und Messungen im
Tank gezeigt hat, vermieden.
In allen F

allen hatte eine

Anderung der vertikalen Au

osung im Vergleich zur opti-
mierten Modelll

osung mit einer vertikalen Au

osung von 5 Metern eine Vergr

oerung
der RMS
SST
-Abweichung zur Folge. Beim TKE-Modell waren diese Vergr

oerungen
in jedem der untersuchten F

alle signikant. Als Ursache kommt der vergleichsweise
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stabilisierendere Eekt der solaren Einstrahlung bei hohen Au

osungen sowie die
zumeist geometrische Begrenzung der L

angenskala in Frage.
Die RMS
SST
-Abweichung der KT-Modelll

osung von den Beobachtungen bei Station
OWS-Papa erh

ohte sich nur bei einer Ver

anderung der vertikalen Au

osung von 5m
auf 1m in signikanter Weise. Die Forschung nach der Ursache f

ur dieses Verhalten
brachte ein grunds

atzliches Problem des verwendeten Algorithmus zu Tage: Ein
KT-Modell, das einen eektiven TKE-Eintrag erh

alt, mit dem ein Modell mit
n-facher Au

osung ein weiteres diskretes Wasserpaket in die Deckschicht einmischen
k

onnte mischt bei linearer Schichtung nur 1=n
2
-tel und nicht 1/n-tel des n

achsten
Wasserpaketes ein. In Kombination mit W

arme

ussen in den Ozean hinein f

uhrt das
zu tieferen Deckschichten bei h

oheren Au

osungen.
Auch beim KPP-Modell erh

oht sich die RMS
SST
-Abweichung lediglich bei einer

Anderung der vertikalen Au

osung von 5m auf 1m in signikanter Weise. Die
Ursache hierf

ur ist der Ausdruck f

ur die aufgel

oste Stromscherung in der Denition
der Deckschichttiefe. Dieser ist besonders bei hohen Au

osungen au

osungsabh

angig,
da in der verwendeten Modellversion die Referenzgeschwindigkeit nicht die

uber die
Ober

achenschicht gemittelte, sondern lediglich die Geschwindigkeit des obersten
diskreten Wasserpaketes ist.
Bei allen drei Modellen ist die Abh

angigkeit von der Au

osung durch ver

anderte
Parameterwahl sehr gut kompensierbar. Bez

uglich der Verwendung der untersuchten
Deckschichtmodelle (z.B. in OGCMs) kann also Folgendes festgehalten werden:
Um optimale Ergebnisse zu erhalten, m

ussen die Parameters

atze der Modelle an die
vertikale Au

osung angepasst werden, sonst ist eine signikante Verschlechterung
der Modellqualit

at in Hinblick auf RMS-Abweichungen von beobachteten SSTs
nicht auszuschlieen. Werden die Parameters

atze an die Au

osung angepasst, dann
gilt zumindest f

ur die untersuchten Au

osungen, dass Modelll

osungen mit grober
Au

osung von gleicher Qualit

at wie Modelll

osungen hoher Au

osung sind. F

ur die
Verwendung der Modelle ergibt sich damit folgende Empfehlung:
Im Tiefenbereich m

oglicher Deckschichttiefen sollte das vertikale Gitter

aquidistant
gew

ahlt werden.
Die Untersuchung der Abh

angigkeit der Modelle vom Coriolis-Parameter ergab,
dass die RMS
SST
-Abweichungen der KT-Modelll

osung von den Beobachtungen
bei Station OWS-Papa durch die Parametrisierung des Einusses des Coriolis-
Parameters nach Sterl und Kattenberg (1994) nicht geringer werden. Die
Sensitivit

at gegen

uber

Anderungen der geographischen Breite ist, verglichen mit
denen des TKE- und KPP-Modells, sehr klein. Alle drei Modelle k

onnen das Ph

ano-
men, dass Konvektion durch Rotation begrenzt sein kann, nicht beschreiben. Das
TKE-Modell scheint am geeignetsten f

ur die Implementierung einer Parametrisierung
dieses Ph

anomens, da lediglich eine rotationbedingte Begrenzung f

ur die L

angenskala
zu formulieren w

are.
Bei der Untersuchung des Verhaltens der drei Modelle im Hinblick auf Ver

anderungen
der solaren Einstrahlung zeigten sich groe

Ahnlichkeiten im Verhalten der drei
Modelle: Kleine Eindringtiefen solarer Einstrahlung haben achere Deckschichten zur
Folge. Die Sensitivit

at ist bei allen drei Modellen so gro, dass es ratsam erscheint,
69
6 Zusammenfassung
die Parametrisierung zumindest im Sommer zeitlich variabel zu gestalten.
6.1 Ausblick
Anhand von Beobachtungen kann die Frage, welches Modell das realistischste, ist
nicht beantwortet werden, solange die Fehler im Antrieb gr

oer sind als die Unter-
schiede zwischen den Modellen. Eine M

oglichkeit, um zumindest die Fehler in der
Bestimmung der W

arme

usse zwischen Ozean und Atmosph

are zu verkleinern, w

are
die zus

atzliche Messung der Divergenz horizontaler Advektion von W

arme in der
zu modellierenden Wassers

aule (z.B. mit an mindestens drei Punkten verankerten
ADCPs und prolierenden CTDs). Mit Hilfe dieser Messungen k

onnte dann ein ge-
schlossenes W

armebudget f

ur die zu modellierende Wassers

aule aufgestellt werden.
Die zus

atzlichen Temperatur- und Geschwindigkeitsmessungen k

onnten zudem f

ur die
Simulation der horizontalen Advektion von W

arme, die mit eindimensionalen Deck-
schichtmodellen nicht zu modellieren ist verwendet werden. Auerdem w

are es dann
m

oglich, die modellierten Stromscherungen direkt mit Beobachtungen zu vergleichen.
Letzteres ist insofern von Bedeutung, da sich die drei Modelle lediglich bei Antrieb
mit Wind, also in Regimen mit bedeutender vertikaler Stromscherung voneinander
unterscheiden.
Eine andere M

oglichkeit w

are ein Vergleich mit LES-Experimenten, z.B mit Mo-
delll

aufen vonWang et al. (1998),Wang et al. (1996) besonders im Hinblick auf
den Tagesgang, oder von Skyllinstad et al. (1997) mit besonderem Augenmerk
auf den Einuss von Wind.
Auerdem erscheint ein Vergleich der Modelll

aufe des TKE-Modells bei Station OWS-
Papa mit Modelll

aufen bei Station ALOHA (Langzeitstation des HOT-Programmes
im Subtropenwirbel des Paziks) vielversprechend, da sich durch solch einen Vergleich
wahrscheinlich Aussagen

uber die Qualit

at der Abh

angigkeit des TKE-Modells von
der geographischen Breite machen lassen.
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